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De nos jours, le réchauffement climatique et sa possible intensification récente sont au 
cœur des préoccupations scientifiques. Les émissions de gaz à effet de serre (GES), libérés 
par l’activité humaine, n’ont cessé d’augmenter depuis l’ère préindustrielle (IPCC, 2007), 
entraînant une accumulation de CO2 dans l’atmosphère, et par conséquent une élévation de la 
température moyenne globale de surface (IPCC, 2007), mais aussi une accélération du cycle 
hydrologique (Probst and Tardy, 1989 ; Allen and Ingram, 2002 ; Raymond and Cole, 2003 ; 
Labat et al., 2004 ; Gedney et al., 2006 ; Huntington, 2006 ; Zhang et al., 2007 ; Raymond et 
al., 2008).  
Ces émissions anthropiques ont non seulement augmenté sur les dernières décennies, 
mais se sont également accélérées (augmentation non linéaire ; IPCC, 2007), forçant ainsi le 
système naturel à répondre beaucoup plus vite qu’auparavant. Par ailleurs, des simulations  
prévoient que la teneur en CO2 dans l’atmosphère pourrait atteindre 560 ppm (partie par 
million) d’ici la fin du siècle (Watson et al., 1990 ; Friedlingstein et al., 2006 ; IPCC, 2007), 
et que la température pourrait augmenter de 0,1°C en moyenne par décennie. Ces 
changements climatiques devraient particulièrement affecter les zones arctiques à cause de la 
fonte des glaces, avec une augmentation de la température pouvant atteindre les +4°C d’ici 
2100 (IPCC, 2007).  
Les processus biologiques, géologiques, chimiques et physiques interagissant dans les 
différents réservoirs de carbone (hydrosphère, lithosphère, biosphère) régulent le climat et 
maintiennent la vie à la surface de la Terre. Certains processus comme la photosynthèse ou 
l’altération chimique des surfaces continentales consomment du carbone, alors que d’autres 
processus comme la respiration ou la précipitation des carbonates dans les océans en libèrent. 
Un réchauffement climatique avec une augmentation du CO2 atmosphérique, des 
précipitations et de la température, va entraîner une accélération de ces processus. Ces 
derniers sont susceptibles de consommer davantage de carbone stocké dans l’atmosphère et 
ainsi compenser l’augmentation du CO2 atmosphérique et de la température. 
Cependant, malgré une connaissance théorique des rétro-actions entre le climat et les 





climatiques et anthropiques actuels demeure difficilement prédictible étant donnée la forte 
non-linéarité de cette réponse.  
Des changements dans la productivité et la respiration des végétaux en réponse à ces 
changements climatiques ont aussi été mis en évidence par des approches de type 
modélisation ou expérimentation (Oechel et al., 1993 ; Zimov et al., 1993 ; Lucht et al., 2002 ; 
Nemani et al., 2003 ; Zhao and Running, 2010). Les écosystèmes situés aux hautes latitudes 
semblent être particulièrement touchés par le réchauffement climatique actuel, à travers une 
augmentation de la productivité primaire (Lucht et al., 2002 ; Nemani et al., 2003 ; Zhao and 
Running, 2010) et de la respiration hétérotrophe (Oechel et al., 1993 ; Zimov et al., 1993), 
deux processus ayant des effets opposés. Par ailleurs, la fonte progressive du pergélisol causée 
par l’augmentation de la température pourrait entraîner une libération du carbone organique 
contenu dans les sols gelés, et ainsi contribuer au forçage radiatif actuel (Goulden et al. 1998). 
Il reste cependant très difficile de prédire le comportement du couvert végétal sur les 
prochaines décennies, de part la complexité des processus mis en jeu. 
De tels changements sont aussi aujourd’hui visibles au niveau de l’altération chimique 
des surfaces continentales (Raymond et al., 2008 ; Gislason et al., 2009). À travers un suivi 
temporel de la composition chimique des rivières, Raymond et al. (2008) et Gislason et al. 
(2009) ont mis en évidence une augmentation d’environ 40% du flux d’ions bicarbonates 
provenant de l’altération durant les 40 dernières années sur deux zones géographiques : le 
Mississippi et l’Islande. L’altération chimique des surfaces continentales semble ainsi 
répondre fortement aux forçages climatiques et/ou anthropiques. Cependant, dans le but de 
prédire son évolution dans le futur, il semble indispensable de quantifier l’impact des 
paramètres pouvant influencer son comportement. 
En effet, l’altération chimique des surfaces continentales est un processus complexe 
contrôlé par de nombreux facteurs, comme le couvert végétal (Cawley et al., 1969 ; Moulton 
and Berner, 1998 ; Moulton et al., 2000 ; Drever and Zobrist, 1992), l’activité microbienne 
(Drever, 1994 ; Viers et al., 1997 ; Oliva et al., 1999 ; Arocena et al., 2003 ; Egli et al., 2008), 
l’érosion physique (Riebe et al., 2001 ; Millot et al., 2002 ; Riebe et al., 2004 ; West et al., 
2005 ; Gabet, 2007), la minéralogie des roches exposées (Amiotte-Suchet et al., 2003 ; 







comportement des phases argileuses présentes dans le sol (Goddéris et al., 2006 ; Maher et al., 
2009 ; Violette et al., 2010), la température de la solution de sol (White and Blum, 1995), le 
pH (Oliva et al, 2003) et l’hydrologie à travers la quantité d’eau disponible et son temps de 
résidence dans le sol (Dunne, 1978 ; Bluth and Kump, 1994 ; Amiotte-Suchet and Probst, 
1993 ; Louvat and Allègre, 1997). Elle dépend également de la présence d’autres acides que 
l’acide carbonique dans le sol comme l’acide sulfurique (Spence and Telmer, 2005 ; Li et al., 
2008), que l’on retrouve par exemple dans le bassin versant de la Mackenzie (situé au 
Canada ; Calmels et al., 2007). 
La complexité des processus mis en jeu conduit tout naturellement à une approche de 
type modélisation. Cette approche développée dans le cadre de ce travail de doctorat permet 
d’avancer dans la compréhension et la quantification de l’impact de chaque paramètre sur 
l’altération chimique des surfaces continentales, à différentes échelles spatiales (d’un pixel à 
un bassin versant) et sous des conditions climatiques différentes (climat actuel et climat 
futur). Le principal objectif de ce travail a été de complexifier le modèle B-WITCH, dans 
lequel un modèle d’altération des surfaces continentales WITCH est forcé par un modèle 
biosphérique global dynamique LPJ, afin de discriminer le rôle des facteurs influençant 
l’altération. Dans cette optique, ce manuscrit se décomposera en 5 chapitres. 
Le chapitre 1 est consacré à la présentation de la place de l’altération chimique au sein du 
cycle du carbone incluant notamment les facteurs qui contrôlent l’altération chimique et leur 
variabilité en contexte de réchauffement climatique. Dans le chapitre 2 seront présentés les 
modèles utilisés dans cette thèse. Le chapitre 3 sera dédié à une étude générale de l’impact de 
l’augmentation du CO2 atmosphérique sur l’altération chimique pour différents sites localisés 
dans le monde caractérisés par différents types de végétation et différentes lithologies. Les 
chapitres 4 et 5 porteront sur une analyse détaillée de l’altération chimique en contexte 
arctique à travers l’exemple du bassin de la Mackenzie situé au Canada. Le chapitre 4 sera 
dédié à l’analyse de l’impact de la présence de pyrite sur les flux d’altération et le taux de 
consommation de CO2. Le chapitre 5 permettra d’illustrer la forte sensibilité des 









































CHAPITRE I-1 : LE CYCLE DU CARBONE 
 
Le carbone (C) fait partie des éléments les plus abondants dans le cosmos, après 
l’hydrogène, l’hélium, et l’oxygène. Cependant, situé à la quatorzième place pour la Terre, il 
n’existe qu’en petite quantité par rapport à l’oxygène et au silicium. Malgré sa faible 
abondance, le carbone intervient dans les principales réactions biologiques ou non biologiques 
au sein des grands compartiments que sont l’atmosphère, l’hydrosphère, la biosphère, et la 
lithosphère. Son cycle à la surface de la Terre contribue au maintien de la vie car le carbone 
influence particulièrement la productivité biologique et le climat. Dans la nature, il existe sous 
deux formes, organique (sous forme réduite) et inorganique (sous forme oxydée). La première 
est produite par les organismes vivants et peut-être liée à l’hydrogène, l’azote et le phosphore 
dans les molécules organiques. Quant au carbone inorganique, il est associé à des composés 
inorganiques comme le dioxyde de carbone (CO2) ou les carbonates (CaCO3).   
 
 
Figure I.1: Représentation du cycle global du carbone. Les flèches représentent les flux (Pg C/an) de 
carbone échangés entre les différents réservoirs moyennés sur les années 80. Les flux anthropiques 
sont en rouge et les flux naturels sont en noir. Les chiffres en noir donnent les tailles des réservoirs à 
l’ère pré-industrielle et en rouge les changements résultant des activités anthropiques depuis cette 







La lithosphère représente le plus grand réservoir de carbone, suivie de l’hydrosphère, de 
l’atmosphère, et pour finir la biosphère (figure I.1). Il existe des circulations du carbone entre 
ces grands réservoirs, les flux les plus importants étant ceux échangés entre l’atmosphère et la 
biosphère, et entre l’atmosphère et l’hydrosphère.  
 
 
a) Le cycle court du carbone 
 
Le cycle court du carbone, s’opérant sur des échelles de temps inférieures au siècle, 
comprend principalement les processus de photosynthèse et de respiration des végétaux.  
La photosynthèse est l’un des processus biogéochimiques indispensables aux écosystèmes 
terrestres car elle leur fournit la matière organique et l’énergie nécessaires à leur survie. 
Toutes les plantes, les algues et certaines bactéries utilisent ce processus pour transformer 
l’énergie solaire en énergie chimique stockée dans leurs tissus. La photosynthèse transforme 
le carbone inorganique (CO2) en carbone organique (hydrate de carbone) par la réaction 
suivante : 
 
      CO2      +       H2O       +     énergie solaire      →        CH2O       +       O2  (1) 
   dioxyde          eau            hydrate de         oxygène 
 de carbone                 carbone 
 
Dans cette réaction, la matière organique (MO) formée par les végétaux est représentée par 
l’hydrate de carbone, en sachant que, dans la nature, cette molécule est plus complexe et  
associée à d’autres éléments chimiques comme l’azote ou le phosphore.  
La respiration est le processus inverse de la photosynthèse, par lequel les organismes 
transforment les nutriments (hydrate de carbone) en dioxyde de carbone pour produire de 
l’énergie : 
 
      CH2O      +       O2           →        CO2       +       H2O      +      énergie   (2) 
   hydrate de       oxygène             dioxyde              eau 






Ce processus est aussi indispensable que la photosynthèse aux organismes vivants. 
Une partie de la matière organique disponible est respirée par les organismes (plantes et 
animaux), le reste se retrouvant dans les sols et les sédiments marins. 
La production primaire nette (PPN), c’est-à-dire la photosynthèse moins la respiration, 
dépend principalement du type d’écosystème et de l’âge de celui-ci, et reste très difficile à 
estimer à l’échelle globale. Cependant, certaines études l’ont estimé à environ 60,2.1015g C/ 
an pour la Terre entière (Atjay et al., 1979 ; Houghton and Skole, 1990 ; Roy et al., 2001), 
avec des variations comprises entre 0,5.1015 g C/ an (désert ou toundra) et 21,9.1015 g C/ an 
(forêts tropicales) selon l’écosystème (Roy et al., 2001).  
La matière organique du sol est constituée essentiellement de débris de végétaux, de 
feuilles et de rameaux morts. Cette matière organique peut représenter un réservoir de carbone 
non négligeable, estimé globalement à 2011.1012 kg C, avec des variations comprises entre 
100.1012 kg C (forêts tempérées) et 471.1012 kg C (forêts boréales) selon le type d’écosystème 
(IPCC, 2001). Le carbone organique contenu dans les sols va être décomposé plus ou moins 
rapidement par les micro-organismes (bactéries et champignons) pour former la litière et 
l’humus. La dégradation de la litière appelée également « minéralisation » va produire des 
éléments minéraux solubles ou gazeux (ammoniac, CO2, nitrates, sulfates, etc), et des 
composés amorphes qui vont se lier aux éléments minéraux pour former des complexes 
argilo-humiques par exemple. La production de CO2 par l’oxydation de la MO va augmenter 
l’acidité du sol et favoriser les processus d’altération chimique (CHAP I-2-d). 
Dans l’atmosphère, le temps de résidence du CO2 est relativement court (environ 5 
ans, Schlesinger, 1997). Ce temps de résidence étant légèrement plus long que le temps de 
mélange de l’atmosphère, le contenu en carbone dans l’atmosphère montre des variations 
saisonnières et régionales. Ces changements sont principalement causés par la photosynthèse 
des végétaux, l’utilisation des combustibles fossiles et les échanges de CO2 avec les océans. Il 
est possible de différencier l’impact de la saisonnalité dans l’hémisphère Nord de celle dans 
l’hémisphère Sud sur le contenu en carbone dans l’atmosphère. En effet, l’hémisphère Nord 
regroupant la majeure partie des surfaces continentales, l’effet de la variation temporelle de la 
photosynthèse est plus marqué (D’Arrigo et al., 1987).  
Le flux net de carbone échangé entre l’hydrosphère et l’atmosphère est actuellement 
estimé à environ 1,3 Gt C/an (flux entrant à 91,9 Gt C/an, flux sortant à 90,6 Gt C/an ; 









b) Le cycle long du carbone 
 
Le cycle long du carbone s’opère sur de très longues échelles de temps, de l’ordre de 
plusieurs millions d’années, durant lequel les processus de nature géologique deviennent 
prépondérants.  
Parmi les processus concernant le carbone organique, il est possible d’identifier 
l’enfouissement de la matière organique dans les sédiments, la formation des combustibles 
fossiles et leur altération au cours du temps. Un taux de sédimentation élevé peut entraîner un 
stockage important de carbone organique et une consommation en CO2 atmosphérique plus 
importante que celle liée à l’altération des silicates (France-Lanord and Derry, 1997 ; Galy et 
al., 2007). La matière organique piégée dans les sédiments est décomposée par les 
bactéries (anaérobies): c’est ce que l’on appelle la dégradation biochimique ou fermentation 
de la matière organique. 
Les principaux processus intervenant dans le cycle long du carbone inorganique sont 
le dégazage de la Terre solide, la précipitation des carbonates, et l’altération des roches 
carbonatées et silicatées, que nous allons développer plus en détail (figure I.2). 
L’acide carbonique formé par la dissolution du CO2 dans l’eau (équation 3) est l’acide 
le plus abondant dans les sols où les pressions partielles en CO2 sont un à deux ordres de 
grandeur plus fortes que dans l’atmosphère à cause de la décomposition de la matière 
organique et de la respiration racinaire (Brook et al., 1983 ; Cerling et al., 1991 ; Davison and 
Trumbore, 1995). Comme la matière organique est composée de carbone atmosphérique fixé 




















L’altération des roches silicatées (exemple de l’anorthite, eq.4) et carbonatées 
(exemples de la calcite eq.5, et de la dolomite eq.6) par le dioxyde de carbone, produit des 
























































2+                 (6) 
 
Les éléments chimiques issus de ces réactions d’altération seront soit absorbés par les 
racines des végétaux, soit incorporés lors de la formation de nouveaux minéraux ou bien 
seront transportés par les rivières jusqu’aux océans. Dans les océans, ces produits d’altération 
seront principalement utilisés par les organismes marins. La silice dissoute est utilisée par 
certains organismes comme les diatomées pour sécréter leur squelette, le calcium et les ions 
bicarbonates sont utilisés par d’autres organismes marins à squelette minéralisé pour sécréter 
par exemple une coquille de carbonate de calcium (processus biotiques). Une faible quantité 
de calcium et d’ions bicarbonates formeront du CaCO3 abiotiquement (inverse équation 5). 
Lors de la formation d’un carbonate, une mole de carbone est stockée et une autre retourne 
dans l’atmosphère. Cette libération de carbone vers l’atmosphère est causée par la diminution 
de l’alcalinité et du pH de l’eau de mer et donc de la capacité de l’océan à contenir du carbone 
sous forme dissoute. 
Ces réactions d’altérations sont très importantes en ce qui concerne la séquestration du 
CO2 atmosphérique car une grande partie des ions bicarbonates est d’origine atmosphérique. 
En effet, lors de l’altération de minéraux carbonatés, deux moles de carbone sont produites 
(sous forme d’ions bicarbonates), une mole provenant directement de la roche et une mole 
provenant de l’atmosphère. Toutes les moles de carbone produites par l’altération des silicates 
sont issues de l’atmosphère. On estime que les processus d’altération des carbonates et des 
silicates représentent des flux de carbone d’environ 0,14 et 0,29 Gt C/an respectivement 
(Gaillardet et al., 1999). 
L’altération des carbonates suivie de leur formation dans les océans s’effectue sur des 
échelles de temps d’environ plusieurs milliers d’années. Cela signifie qu’au bout de plusieurs 
milliers d’années, le dioxyde de carbone atmosphérique consommé par l’altération des 





and Berner, 1987). Cependant, sur des échelles de temps plus courtes (inférieures à 103 à 104 
ans), l’altération des carbonates peut causer une variation de la teneur en CO2 atmosphérique 
à travers la consommation d’une mole de CO2 atmosphérique par mole de carbonate altérée. 
 
L’altération des silicates joue un rôle important sur le bilan de carbone sur des échelles 
de temps géologique (Goddéris and François, 1995 ; Dalai et al., 2002 ; Berner, 2004 ; 
Donnadieu et al., 2004 ; Wu et al., 2005 ; Donnadieu et al., 2006 ; Goddéris et al., 2008) et 
peut exercer un contrôle sur la température globale (Ebelmen 1845 dans Berner and Maasch, 
1996 ; Walker et al., 1981 ; Berner et al., 1983). En effet, toute mole d’ions bicarbonates 
produite par l’altération des silicates provient de l’atmosphère, et représente donc une 
consommation de CO2 atmosphérique directe. 
 
 
Figure I.2: Schéma représentant le cycle long du carbone, d’après Gaillardet  (2006). 
 
 
De nombreuses études à l’échelle globale (Garrels and Mackenzie, 1971 ; Holland, 
1978 ; Meybeck, 1979 ; 1987 ; Berner et al., 1983 ; Wollast and Mackenzie, 1983 ; Probst, 
1992 ; Amiotte-Suchet, 1995 ; Amiotte-Suchet and Probst, 1995 ; Gaillardet et al., 1999) ou à 






Congo (Probst et al., 1994), la Garonne (Amiotte-Suchet and Probst, 1996) ou encore des 
bassins situés aux Philippines (Schopka et al., 2011) ont permis d’estimer les flux d’altération 
chimique et de consommation en CO2 à partir des flux d’éléments dissous mesurés sur les 
bassins. Il existe plusieurs approches pour estimer cette consommation en CO2 
atmosphérique : 
- la méthode ‘directe’ ou ‘forward’ basée sur les flux des espèces chimiques dissoutes 
(Mortatti et al., 1997 ; Jacobson and Blum, 2003 ; Mortatti and Probst, 2003 ; Hren et al., 
2007 ; Jin et al., 2008 ; Hagedorn and Cartwright, 2009 ; Noh et al., 2009; Moquet et al., 
2011). Cette méthode se déroule en trois étapes : 1) identification des sources de SO42- et 
détermination des entrées provenant des évaporites ; 2) discrimination du calcium et 
magnésium produits par les carbonates et les silicates ; 3) calcul des flux d’altération 
chimique et de consommation en CO2. 
- la méthode ‘inverse’ (Gaillardet et al., 1997 ; Gaillardet et al., 1999 ; Roy et al., 
1999 ; Millot et al., 2002, 2003 ; Moon et al., 2007 ; Wu et al., 2005 ; Moquet et al., 2011). 
Cette méthode est basée sur une série d’équations de bilan de masse et permet d’estimer la 
contribution des différents pôles (silicates, carbonates, évaporites) aux flux d’altération et de 
consommation en CO2. Des rapports en Ca/Na , Mg/Na, HCO3/Na déterminés pour chaque 
pôle (Gaillardet et al., 1997 ; Wu et al., 2005) sont utilisés dans cette méthode afin d’estimer 
la contribution des pôles.   
- La méthode paramétrique basée soit sur les flux d’ions bicarbonates produits en 
fonction de la lithologie du bassin (Garrels and Mackenzie, 1971 ; Probst et al., 1992 ; 
Amiotte-Suchet, 1995 ; Amiotte-Suchet and Probst, 1995) soit sur les flux de silicium (Huh et 
al., 2001 ; Hartmann et al., 2009). 
Toutes ces méthodes ont pour but d’estimer les flux de consommation en CO2 et 
d’altération chimique, ainsi que la contribution des différentes sources (carbonates, silicates, 
évaporites). Ces méthodes ont leurs avantages mais aussi leurs inconvénients. La méthode 
paramétrique nécessite peu de données, mais néglige un certain nombre de facteurs 
influençant l’altération comme l’épaisseur du sol ou encore le couvert végétal. Les méthodes 
dites ‘directe’ et ‘inverse’ permettent de prendre en compte différents pôles produisant les 







c) Perturbations actuelles dans le cycle du carbone 
 
Le système naturel est actuellement forcé par une augmentation importante des 
émissions anthropiques (utilisation de combustibles fossiles, changements d’occupation des 
terres, déforestation, agriculture), principalement depuis la révolution industrielle, le poussant 
ainsi à réagir beaucoup plus vite que son temps de réponse naturel.  
 
Alors qu’avant 1960, le flux de carbone libéré par la biosphère et les sols était 
supérieur à celui libéré par les combustibles fossiles, dans les années 80, le phénomène 
inverse se produisait : la végétation et les sols transféraient entre 1,8 et 4,7 Gt C/an dans 
l’atmosphère alors que les combustibles fossiles en libéraient 5 Gt C/an (Rotty and Masters, 
1985). Aujourd’hui, ces flux sont encore plus importants qu’auparavant, l’utilisation des 
combustibles fossiles (hydrocarbures, pétrole, charbon, gaz naturels) libérant environ 6,4 Gt C 
dans l’atmosphère chaque année et la déforestation ainsi que les changements d’occupation 
des terres 1,6 Gt C/an (Houghton, 1995 ; IPCC, 2007). Ces flux anthropiques de carbone 
influencent les processus de séquestration de CO2 en particulier la productivité des végétaux. 
Le couvert végétal représentant un des puits de carbone devrait consommer davantage de 
carbone accumulé dans l’atmosphère. Cependant, on assiste à une diminution de la 
productivité primaire nette mondiale d’environ 0,55 Pg C sur la période de 2000 à 2009 (Zhao 
and Running, 2010) (voir CHAPI-2-d). Ces perturbations semblent accélérer les processus 
biologiques de consommation de CO2 dans l’hémisphère Nord et les diminuer dans 
l’hémisphère Sud (Zhao and Running, 2010). 
 
Par ailleurs, l’impact de l’altération des roches (carbonates et silicates) qui n’était 
jusqu’à présent considéré que dans le cycle long du carbone, semble réagir fortement et 
rapidement, correspondant aux changements climatiques et anthropiques actuels (figure I.3).  
En effet, une étude récente (Gislason et al., 2009) a mis en évidence une augmentation 
d’environ 40% du flux d’ions bicarbonates provenant de l’altération chimique sur les 40 
dernières années en Islande, causée par le réchauffement climatique. La même augmentation a 
été observée sur le Mississippi (Raymond et al., 2008), cette fois-ci attribuée aux 
changements anthropiques, comme l’utilisation de fertilisants et de chaux, l’irrigation ou 





Une augmentation de l’alcalinité a également été observée sur les 20 dernières années dans 
certains lacs et cours d’eau au Nord-Est de l’Europe et en Amérique du Nord, attribuée à une 




Figure I.3 : Perturbations dans le cycle du carbone et altération chimique des silicates et carbonates, 
d’après Ittekkot (2003). 
 
 
Les rivières peuvent modifier le cycle court du carbone à travers certains processus. 
Une augmentation du flux de nutriments (comme le phosphate ou le nitrate) transportés par 
les rivières peut favoriser la fixation du carbone dans les fleuves, les estuaires et les 
zones côtières (Richey et al., 2002). Par ailleurs, l’augmentation de flux d’éléments comme le 
carbone et l’azote liés aux matières en suspension dans les rivières tropicales peut améliorer la 
productivité dans les zones côtières et la décomposition de la matière organique dans les 
sédiments, transformant ces zones en puits de carbone de plus en plus efficaces (Ittekkot and 
Zhang, 1989 ; Ittekkot et al., 2000). 
Cependant, les temps de réponse de ces processus étant plus lents que l’augmentation 
des émissions anthropiques, une accumulation du dioxyde de carbone dans l’atmosphère doit 
être envisagée dans le futur. Néanmoins, le rôle de l’altération chimique des continents dans 
le cycle du carbone reste très mal défini, et il est nécessaire de préciser sa capacité à tempérer 





CHAPITRE I-2 : DES LIENS ETROITS ENTRE 
L’ALTERATION CHIMIQUE DES SURFACES 




L’altération chimique des surfaces continentales dépend de nombreux facteurs tels que le 
climat, l’érosion physique, le couvert végétal et l’activité microbienne, la lithologie et 
l’hydrologie. Dans cette partie, les relations entre l’altération et ces facteurs seront discutées 
en détail, et les caractéristiques (localisation, lithologie, type de données, nombre de sites 
étudiés, et la date de prélèvements des échantillons dans le cas d’études de terrain) des études 
citées seront précisées dans le tableau 1. 
 
 
a) L’altération chimique au sein de la zone critique 
  
 L’altération chimique fait partie des processus d’altération mis en jeu dans ce que l’on 
appelle la zone critique (‘critical zone’, Brantley et al., 2006, 2007) (Figure I.4). La vie est 
maintenue à la surface de la Terre grâce aux processus biologiques, chimiques, physiques et 
géologiques s’opérant ensemble dans cette zone, s’étendant de la canopée aux eaux 
souterraines. A travers cette zone, les réactions chimiques se produisent de façon abiotique ou 
catalysées par les organismes, fournissant ainsi les nutriments et l’énergie nécessaire à la 
survie des écosystèmes terrestres. Cette zone critique est également caractérisée par des 
‘gradients environnementaux’ induits par le fait que les roches contiennent un assemblage de 
minéraux haute température rééquilibré avec les fluides de la surface. Cette rééquilibration 
thermodynamique va s’effectuer à travers la dissolution des minéraux primaires et la mise en 
place de minéraux secondaires.  
Les processus mis en jeu dans la zone critique sont assez difficiles à quantifier car ils se 
produisent sur des échelles temporelles (de la microseconde à plusieurs millions d’années) et 






Figure I.4: schéma de la zone critique conceptualisée comme un profil d’altération, d’après Brantley et al. 
(2007). 
   
b) Le climat 
 
 L’influence du climat sur l’altération chimique des surfaces continentales a été source de 
nombreux travaux depuis les années soixante en particulier à travers la quantification de 
l’impact de deux paramètres : la température et le taux de précipitations atmosphériques 
(Davis, 1964 ; Holland, 1978 ; Peters, 1984 ; Meybeck, 1986 ; Ugolini, 1986 ; White and 
Blum, 1995 ; Louvat and Allègre, 1997 ; Drever and Zobrist, 1992 ; Gaillardet et al., 1999 ; 
Dessert et al., 2003 ; Oliva et al., 2003 ; West et al., 2005). L’effet de la température sur 
l’altération demeure difficile à quantifier car il est ardu d’isoler l’impact de celle–ci 
indépendamment des autres facteurs qui affectent également l’altération chimique tels que le 
taux de  précipitations, le type de couvert végétal ou encore l’épaisseur du sol. Une corrélation 
positive entre la température et le taux d’altération chimique a tout de même été proposée à 






2003) ou par des expériences de dissolution de silicates en laboratoire (Brady and Caroll, 




























.       (7) 
 
où Qi,w représente le flux d’altération chimique de SiO2 et Na exporté à l’exutoire, P les 
précipitations (mm/an), a1 est la pente (déterminée à 0,95), T est la température moyenne 
annuelle en Kelvin (T0 étant une température de référence), Ea (kJ/mol) et R (égal à 8,314 
J/mol/K) sont l’énergie d’activation apparente et la constante des gaz parfaits, respectivement. 
La relation entre la température et l’altération des silicates calciques et magnésiens établie par 
















































.     (8) 
      Silicates calciques          Silicates magnésiens 
 
où rT et r0 représentent les taux de dissolution à la température T et une température de 
référence T0. Les énergies d’activation de l’augite et l’anorthite sont égales à 27500 cal/mol et 
11500 cal/mol. 
Par la suite, Dessert et al. (2003) proposent une relation entre le climat (la température 
moyenne annuelle T et le ruissellement c’est-à-dire l’écoulement superficiel Rf) et l’altération 







" exp(0,0553T)          (9) 
 
Une relation entre altitude et altération chimique peut également révéler un effet de la 
température, bien que d’autres facteurs soient corrélés à l’altitude tels que le relief, le taux de 
précipitation, l’épaisseur du sol ou le type de couvert végétal. Une étude de la variabilité de 
l’altération chimique de bassins granitiques situés dans les Alpes Suisses (Drever and Zobrist, 
1992) montre que l’altération chimique peut diminuer exponentiellement avec l’altitude. Cette 





diminution du temps de résidence de l’eau dans le sol causée par la diminution de l’épaisseur 
du sol. 
Peters (1984) et Muhs et al. (2001) ont eux montré que les taux de dissolution des 
minéraux étaient fortement corrélés au taux de précipitations. 
Cependant, l’altération chimique dépend aussi de facteurs autres que le climat, et 
l’ordre d’importance de ces facteurs est difficile à mettre en évidence. Ainsi, Bluth and Kump 
(1994) ont montré que des conditions climatiques optimales en milieu tropical ne menaient 
pas nécessairement aux plus forts taux d’altération chimique, certains facteurs comme le 
couvert végétal favorisant l’altération alors qu’une forte épaisseur de sol réduit la dissolution 
chimique. Egli et al. (2003) sont arrivés à des conclusions identiques dans les Vosges.  
 
c) L’érosion physique 
 
Les processus comme les phénomènes de gel/dégel (Peters, 1984 ; Huh and Edmond, 
1999) ou l’effet de la topographie (Miller and Dunne, 1996) fracturent les roches et peuvent 
ainsi entraîner l’augmentation de la surface d’exposition des minéraux et leur dissolution, 
tandis qu’une épaisseur de sol mince peut diminuer le temps de contact entre l’eau et les 
roches et donc diminuer l’altération chimique (Gabet et al., 2006 ; Oliva et al., 2003).  
De nombreuses études ont mis en évidence une corrélation positive entre le taux 
d’érosion et le taux d’altération chimique à l’échelle de petits ou de grands bassins versants, 
mais cette relation n’est pas toujours quantifiable (Garrels and Mackenzie, 1971 ; Reynolds 
and Johnson, 1972 ; Stallard and Edmond, 1983 ; Stallard, 1985 ; Paces, 1986 ; Drever and 
Zobrist, 1992 ; Edmond et al., 1996 ; Gaillardet et al., 1999 ; Dalai et al., 2002). 
Quelques études ont pu cependant quantifier cette relation. Ainsi, Riebe et al. (2001, 
2004) proposent une corrélation approximativement linéaire pour des bassins granitiques 
situés en Amérique, et Millot et al. (2002) à partir de l’étude de petits bassins granitiques 
situés dans le monde concluent que l’altération chimique et l’érosion physique sont liées par 




0,66         (10) 






 West et al. (2005) et Gabet (2007) estiment à l’aide de modèles mathématiques que 
l’altération chimique serait approximativement proportionnelle à la racine carrée de l’érosion 
physique ce qui est relativement proche de l’exposant 0.66 proposé par Millot et al. (2002). 









































+ C      (11) 
 
où ϖk représente le taux d’altération chimique des silicates, normalisé par rapport à la 
température (T0=11,1 °C), à la différence (δε) du taux d’érosion (ε0=412 t/km2/an), et à la 
différence (δΓ) de précipitations (Γ0=1506 mm/an), C est une constante (égale à 0,34±0,6 
t/km2/an), Ea est l’énergie d’activation égale à 74±29 t/km2/an, et K est égal à 2,28±1,09 






Figure I.5 : Relation entre le taux d’altération chimique et l’érosion physique pour les bassins versants 






d) Le couvert végétal et l’activité microbienne 
 
Le rôle des plantes sur les taux d’altération à l’échelle du minéral, à l’échelle du bassin 
versant, ou à l’échelle continentale a été le sujet de nombreuses études depuis la fin des 
années 1950 (Lovering, 1959 ; Likens et al., 1977 ; Stallard, 1985 ; Velbel, 1985 ; Paces, 
1986 ; Berner, 1992 ; Bluth and Kump, 1994 ; Cochran and Berner, 1992 ; Drever and 
Zobrist, 1992 ; Drever, 1994 ; Moulton and Berner, 1998 ; Lucas, 2001). 
Ainsi, deux paramètres favorisent la dissolution des minéraux en modifiant les 
caractéristiques chimiques de la solution de sol : le type de végétation (Knoll and James, 
1987 ; Cawley et al., 1969 ; Jackson and Keller, 1970 ; Drever and Zobrist, 1992 ; Hinsinger 
et al., 1993 ; Hinsinger and Gilkes, 1997) et la présence d’organismes vivants comme les 
bactéries ou les champignons (Likens et al., 1977 ; Robert and Berthelin, 1986 ; Schwartzman 
and Volk, 1989 ; Arocena et al., 2003).  
Les plantes modifient les conditions d’altération en agissant principalement sur le pH 
et les concentrations des éléments dissous dans la solution de sol. Les racines modifient 
directement le pH en excrétant des protons et des ions hydroxydes. Elles captent des cations 
basiques et relâchent des cations acides (Al3+, Anderson, 1988) et des acides organiques 
(Smith, 1976 ; Tyler and Ström, 1995). Ces acides organiques peuvent également provenir des 
micro-organismes et agir comme catalyseurs de l’altération des roches silicatées (Drever, 
1994 ; Viers et al., 1997 ; Oliva et al., 1999 ; Arocena et al., 2003 ; Millot et al., 2002, 2003 ; 
Zakharova et al., 2005 ; Egli et al., 2008). Ces acides fournissent des ions hydrogènes qui 
remplacent les cations à la surface des minéraux, augmentant ainsi l’altération de ces 
minéraux. 
Par ailleurs, le taux d’altération chimique augmente dans le sol à cause de la 
respiration racinaire et de la dégradation de la matière organique (MO) qui produisent de forts 
niveaux de CO2 dans le sol, et favorisent l’acidité. La dégradation de la MO se produit 
essentiellement au niveau de la zone racinaire, là où l’activité des micro-organismes est 
intensifiée par les composants organiques excrétés par les racines.  
Par ailleurs, des études en environnements basaltiques (Cawley et al., 1969 ; Jackson 
and Keller, 1970 ; Moulton and Berner, 1998 ; Moulton et al., 2000) et granitiques (Drever 
and Zobrist, 1992 ; Millot et al., 2002) ont montré que le taux d’altération chimique pouvait 





multiplication par 8 mise en évidence par exemple dans le sud des Alpes Suisses (Drever and 
Zobrist, 1992). En Islande, les flux de calcium et de magnésium exportés augmentent de 124 
mol/ha/an et de 111 mol/ha/an respectivement, entre une zone à sol nu et une zone avec 
végétation (Moulton and Berner, 1998). 
 
e) La lithologie 
 
 L’altération chimique dépend de la composition minéralogique des roches. Ce constat a 
pu être établi à partir d’observations empiriques de sols et à partir d’expériences menées en 
laboratoire sur les taux et les mécanismes de dissolution des minéraux (Goldich, 1938 ; 
Garrels and Mackenzie, 1971 ; Berner and Holdren, 1977, 1979 ; Stallard and Edmond, 1983 ; 
Berner et al., 1985 ; Peters, 1984 ; Meybeck, 1986 ; Drever, 1994). Un certain nombre de 
schémas sur l’ordre d’altérabilité des minéraux ont été proposés à partir de ces expériences. 










Meybeck (1986, 1987) a lui établi un ordre d’altérabilité des principales roches : 
granites, sables, basaltes, shales (roches sédimentaires fissiles à grains fins), carbonates et 
évaporites (par ordre croissant d’altérabilité). Cet ordre d’altération a été retrouvé plus 
récemment par Bluth and Kump (1994), Edmond et al. (1996) et Gaillardet et al. (1999). Les 
minéraux carbonatés ont une plus grande réactivité que les roches silicatées grâce à une 
cinétique de dissolution très élevée (Calmels et al., 2006). Cette grande réactivité des 
carbonates entraîne un flux d’ions bicarbonates deux fois supérieur à celui produit par 
l’altération des silicates. Parmi les silicates, de récentes études (Dessert et al., 2001, 2003) ont 
montré que le taux d’altération chimique des basaltes est de 5 à 10 fois plus important que 
celui des granites. Par ailleurs, la consommation en CO2 atmosphérique liée au flux 
d’altération des roches basaltiques peut représenter entre 31% et 48% de la consommation en 
CO2 globale liée à l’altération chimique des silicates. 
Cependant, Dunne (1978) via une étude de l’altération de divers bassins silicatés au 
Kenya propose que le débit ou l’activité biologique dans le sol ont plus d’impacts sur le taux 
d’altération que le type de lithologie . 
L’épaisseur du sol est aussi un facteur de contrôle important de l’altération. En effet, 
le taux d’altération semble diminuer lorsque le sol devient plus profond (Stallard and Edmond  
1981, 1983, Stallard, 1985 ; Stallard and Edmond, 1987 ; Bluth and Kump, 1994). Les 
processus issus de l’activité des plantes se produisent essentiellement dans la partie 
superficielle du sol, où l’activité biologique est intense et où la concentration des ligands 
organiques est importante. La mobilité des ligands organiques est assez faible dans les 
horizons de sol contenant des argiles et des oxydes, car les composés organiques sont 
facilement adsorbés à la surface des minéraux. En profondeur, les racines sont rares voir 
absentes, l’activité biologique est donc réduite, et la concentration des ligands organiques est 
faible.  
L’épaisseur du sol peut enfin influencer le temps de résidence de l’eau, en contact 
avec les minéraux. Plusieurs études proposent qu’il existe une épaisseur de sol optimale pour 
l’altération chimique, sous laquelle le temps de résidence de l’eau est trop court, et au-dessus 
de laquelle le contact entre l’eau et la surface des minéraux est réduit (figure I.6 ; Stallard, 










Figure I.6 : Représentation du taux d’altération chimique (t/km2/an) en fonction de l’épaisseur de sol (m), 




f) L’hydrologie  
 
 Le cycle hydrologique influence les taux d’altération chimique à travers le ruissellement 
superficiel et le drainage profond dans la colonne de sol (Dunne, 1978 ; Bluth and Kump, 
1994 ; Amiotte-Suchet and Probst, 1993 ; Louvat and Allègre, 1997). Dunne (1978) propose 
ainsi une relation de type loi puissance (avec une exposant égal à 0.66) entre le taux 
d’altération chimique et le débit (Q) à partir d’une étude portant sur 43 bassins silicatés au 
Kenya (figure I.7). 
Les flux d’eau, quant à eux, sont principalement affectés par le taux de  précipitations 
atmosphériques, la température de l’air et le couvert végétal. En effet, les racines prélèvent 
l’eau dans les horizons de sol, ce qui réduit à la fois le drainage et le ruissellement de surface. 
Roelandt et al. (2010) ont montré par la modélisation du bassin versant de l’Orénoque qu’en 
l’absence de couvert végétal, les flux de cations liés à l’altération augmentaient de 80%, grâce 









Figure I.7 : Relation entre le taux d’altération chimique (t/km2/an) et le débit moyen annuel (mm) pour 
43 bassins situés au Kenya, d’après Dunne (1978). 
 
 
Le couvert végétal joue également un rôle important sur les pluies via l’interception 
d’une partie de celles-ci pouvant ensuite conduire à une évaporation directe.  
Les changements d’occupation des sols et l’agriculture peuvent également modifier 
l’hydrologie et la composition chimique de la solution de sol, et donc avoir un impact plus 
important sur les flux d’altération chimique dans certaines régions que le climat ou la 
végétation (Raymond et al., 2008). L’épandage d’engrais azotés par exemple perturbe 
l’altération chimique, et peut conduire à une augmentation de 16% de la dissolution des 
minéraux carbonatés (Amiotte-Suchet and Probst, 1996), mais aussi à une diminution de la 
consommation en CO2 atmosphérique (Perrin et al., 2008). En effet, les fertilisants azotés 
libèrent des protons dans les sols, lesquels peuvent substituer l’acide carbonique dans les 




Tableau 1 : Les caractéristiques (localisation, lithologie, type de données, nombre de sites étudiés, et la date de prélèvements des échantillons dans le cas 
d’études de terrain) des études citées. 
Nom de la partie Référence Localisation Lithologie type de données nombre de sites date
Le climat
Brady and Caroll (1994) silicates expériences sur silicates (Augite et Anorthite)
Dessert et al. (2003) Colombie, Hawaï, Islande, basaltes compilation de compositions chimiques, données de 
France, Cameroun, Argentine, paramètres climatiques et taux d'altération 12 sites
La réunion, Sao Miguel, Inde
Drever and Zobrist (1992) Suisse granites composition chimique de 17 échantillons d'eau, 2 sites juin 1988/
analyses d'échantillons de sol
Egli et al. (2003) Italie (Vosges) silicates caractéristiques chimiques et physiques de 5 sols 5 sites
Gailliardet et al. (1999) monde multiples compilation de compositions chimiques d'échantillons 60 rivières
d'eau, taux de consommation de CO2
Louvat and Allègre (1997) Ile de la Réunion basaltes composition chimique de 66 échantillons d'eau, de 6 sites fev. 1995/jan. 1994
6 échantillons de matières en suspension, de 8 /août 1993/
échantillons de sable, de 3 échantillons de basalte
Meybeck (1986) France multiples caractéristiques et géologie de 232 bassins versants 362 stations av. 1977
sur 25 roches différentes, composition chimique de 1980:mars/juin/juil./





Muhs et al. (2001) Etats-Unis composition chimique et morphologique de 22 22 stations
(Mississippi river) profils de sols
Oliva et al. (2003) monde granites compilation de compositions chimiques, données de 113 sites
précipitations, ruissellements, température
West et al. (2005) monde granites compilation de flux d'altération chimique 20 sites
White and Blum (1995) monde granites compilation de compositions chimiques de 68 12 pays
 échantillons d'eau 
données climatologiques et physiques des sites
L'érosion physique
Bluth and Kump (1994) Etats-Unis, Porto Rico, basaltes compilation de compositions chimiques de 101 mensuel sur au moins 2 ans 
Islande échantillons d'eau, de 6 échantillons de basalte,
caractéristiques des bassins Hawaiiens
Dalai et al. (2002) Himalaya (Yamuna river) multiples composition chimique de 81 échantillons d'eau, de 21 sites oct. 1998/juin 1999/
 30 sédiments, de 3 échantillons de pluies, 2 /sept. 1999/
échantillons de neige, de 1 échantillon de glace, 
taux d'altération, consommations en CO2
Edmond et al. (1996) Colombie, Vénézuela (Andes) multiples composition chimique et rapport isotopique en 8 sites
strontium de plus de 150 échantillons d'eau
Gabet (2007) modèle mathématique pour l'altération chimique 
et l'érosion
Gabet et al. (2006) expériences de canaux jaugeurs avec pente, modèle
Huh and Edmond (1999) Sibérie silicates composition chimique, rapport isotopique en strontium 49 sites juillet-août 1991-1997
 et flux de CO2 de 63 échantillons d'eau
Miller and Dunne (1996) modélisation de l'impact de la topographie sur les
fractures des roches
Millot et al. (2002) Canada granites composition de 28 échantillons d'eau 2 sites juin 1999/août 1996/
sept. 1995/mai 1998/
Reynolds and Johnson (1972) Etats-Unis silicates composition chimique de 51 échantillons d'eau, et août 1967/août 1968/août 1969
des précipitations juillet-août 1970/fev. 1970
Riebe et al. (2004) Amérique du nord/centrale, granites caractéristiques des sites, calcul des flux d'altération 42 sites
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Riebe et al. (2001) Etats-Unis (Californie) granites calcul des taux d'altération de 22 bassins 6 sites
Stallard and Edmond (1983) bassin Amazonien multiples échantillons de matières dissoutes, en suspension, 5 sites juin-juillet 1976/mai-juin 1977/
sédiments nov-dec 1977
Nom de la partie Référence Localisation Lithologie type de données nombre de sites date
La végétation et
 l'activité microbienne Andersson (1988) compilation de données sur la toxicité de l'Al sur 
différentes plantes
Arocena et al. (2003) Chine granites composition chimique semi-quantitative et 1 site juin 2001/
caractéristiques de surface de 10 échantillons de 
roche
Berner (1992) monde silicates reconstruction de l'altération (Précambrien, 
Paléozoïque)
Cawley et al. (1969) Islande basaltes composition chimique de 94 échantillons d'eau 47 sites
Drever (1994) silicates compilation de pH, acide oxalique sur taux 
d'altération
Egli et al. (2008) Suisse et Italie (Alpes) silicates caractéristiques physiques, chimiques et 8 sites
 morphologiques de 20 profils de sol
Hinsinger et al. (1993) silicates expériences sur échantillons de rhizosphère et
 phlogopite
Hinsinger and Gilkes (1997) expériences sur roches phosphatées avec et 
sans plante (5 plantes testées)
Jackson and Keller (1970) Hawaii silicates composition chimique de 21 échantillons de 7 sites été 1967
 lichen, de 20 échantillons de roche
Knoll and James (1987) synthèse sur la dynamique des nutriments des 
forêts et l'altération des minéraux
Lovering (1959) Guina, Hawaii (Kaui), basaltes/ compilation de composition de 10 plantes, de
Californie, Guatemala granites  5 sols, 1 basalte, d'échantillons d'eau d'infiltration 1 site été 1995/été 1996/hiver 1997/
 et de pluies, 6 granites hiver 1998/mensuel en 1997
Millot et al. (2003) Canada multiples composition chimique et rapport isotopique en août 1996/juin 1999
strontium de 105 échantillons d'eau, rapport 
isotopique de 24 échantillons de sédiments
 en suspension
Moulton and Berner (1998) Islande basaltes composition chimique de pluies, 2 pluviolessivats,
5 échantillons d'eau
Moulton et al. (2000) Islande basaltes composition chimique des basaltes, minéraux, sols, 1 site été 1995/été 1996/jan. 1997/
5 échantillons d'eau, 2 échantillons de pluviolessivat mars 1998/mensuel en 1997
Oliva et al. (1999) Cameroun (Nsimi-Zoetele) granites composition chimique d'échantillons d'eau, 16 sites mensuel entre 1994 et 1997
 minéralogie de 5 échantillons de sol et 1 roche
Schwartzman and Volk (1989) calculs de taux d'altération en conditions abiotiques
Smith (1976) Etats-Unis (New Hampshire) composition organique et inorganique de racine 1 site
provenant de 3 plantes
Tyler and Ström (1995) silicates/ composition en acides organiques de 10 plantes 
carbonates sur silicates, et 10 plantes sur carbonates
Velbel (1985) Koweit silicates caractéristiques de 7 bassins, modèle pour calcul 
de taux d'altération (biotite, feldspath plagioclase, 
grenat almandine)
Viers et al. (1997) Cameroun (Nsimi-Zoetele) granites composition chimique de 7 échantillons d'eau 2 sites mai 1995/




suite du tableau 1 
 
 
Nom de la partie Référence Localisation Lithologie type de données nombre de sites date
La lithologie
Berner and Holdren (1977) Afrique du Sud, Etats-Unis silicates expériences sur feldspaths et plagioclase
(Illinois, Caroline du nord,
Nouveau-Méxique)
Berner and Holdren (1979) Afrique du Sud, Etats-Unis silicates expériences sur feldspaths
(Illinois, Caroline du nord,
Nouveau-Méxique)
Gabet and Mudd (2009) modélisation de la relation entre épaisseur de sol et
altération physique et chimique
Goldich (1938) Etats-Unis (Minnesota, silicates analyses chimiques de roches et minéraux, 4 sites
Massachusetts, Dakota) composition minéralogique de roches
Meybech (1987) monde multiples compilation de compositions chimiques de 22 
échantillons d'eau sur 16 roches, calculs de l'origine
des produits d'altération de 10 roches et de leurs
 minéraux, proportions des cations libérés par les
silicates, origine des ions bicarbonates dans les rivières
Stallard and Edmond (1981) bassin amazonien (Brésil, composition chimique de 33 échantillons de pluies et 2 mai et juin 1976/juin 1977/
Pérou, Colombie, Bolivie) échantillons de neige juillet 1977/nov. 1978
Stallard and Edmond (1987) bassin amazonien silicates/ modèle géochimique contraint par données 
carbonates géologiques et thermodynamiques pour
l'étude des processus d'altération
L'hydrologie
Amiotte-Suchet and Probst (1993) bassin Garonne (France) modélisation de consommation en CO2 
Congo, bassin amazonien atmosphérique
Amiotte-Suchet and Probst (1996) bassin Garonne (France) silicates/ estimation de la consommation en CO2 1 site
carbonates atmosphérique avec modèle MEGA
Dunne (1978) Kenya silicates composition chimique de 100 échantillons de roches, 70 stations mensuel ou bimensuel 
 et 175 échantillons d'eau provenant de 43 bassins sur 1 an
Perrin et al. (2008) France carbonates composition chimique de 234 échantillons d'eau de 25 sites mars 2002/fev.mars.mai.juil. 2004
surface provenant de 25 petits bassins mars.mai 2005
Raymond et al. (2008) Etats-Unis (Mississippi river) multiples évolution du flux d'ions bicarbonates 1 zone mensuel de 1902 à 1961





CHAPITRE I-3 : CHANGEMENTS 
CLIMATIQUES/ANTHROPIQUES 
 
Nous avons précédemment vu les relations entre l’altération chimique et de nombreux 
facteurs, pour le climat actuel. Cette partie sera centrée sur les variations de l’altération et de 
ces facteurs dans un contexte de changements climatiques.  
 
 
a) Concentration en CO2 atmosphérique 
 
 Les émissions de CO2 dans l’atmosphère provenant de l’utilisation des combustibles 
fossiles (hydrocarbures, pétrole, charbon, gaz naturels) ont augmenté de façon exponentielle 
depuis environ 1750 (figure I.8). Ces émissions annuelles de CO2 représentant un flux 
d’environ 6 Gt C/an sont très importantes par rapport aux flux nets de carbone échangé entre 
l’atmosphère et la biosphère et entre l’atmosphère et l’hydrosphère. Ces émissions sont la 
cause principale de l’accumulation du CO2 dans l’atmosphère. 
De nombreuses mesures de la concentration en CO2 dans l’atmosphère, effectuées au 
cours du XXe siècle ont mis en évidence une augmentation d’environ 6% entre 1900 et 1935 
(Fraser et al., 1986 ; Callendar, 1938). Puis au cours des années 1980, des scientifiques ont 
développé des instruments permettant de mesurer la concentration en CO2 dans des bulles 
d’air piégées dans la glace. Ces méthodes ont permis d’estimer une concentration en CO2 
durant l’ère pré-industrielle comprise entre 275 ppm et 285 ppm (Neftel et al., 1985 ; 
Raynaud and Barnola, 1985 ; Etheridge et al., 1996). Dans les années 2000, la concentration 
en CO2 a atteint les 368 ppm, avec une augmentation moyenne d’environ 1 ppm par an entre 
1958 et 2000. Cependant, ce taux d’augmentation de la concentration en CO2 dans 
l’atmosphère n’est pas stable. En effet, celui-ci a été estimé à 1,5 ppm par an sur les dernières 
décennies. L’augmentation du CO2 entre 1700 et 2000 est d’environ 85 ppm, équivalente à 
une libération d’environ 175 Pg de carbone dans l’atmosphère, soit 30% du niveau pré-
industriel.  
Actuellement, la concentration en CO2 atmosphérique est d’environ 387 ppm 






pré-industriel d’ici la fin du siècle, soit environ 560 ppm dans l’atmosphère en 2100 (Watson 
et al., 1990 ; Friedlingstein et al., 2006 ; IPCC, 2007).   
 
 
Figure I.8 : Concentration atmosphérique de CO2 durant les 10 000 dernières années (grand graphique) et 
depuis 1750 (médaillon). Les mesures proviennent des carottes de glace (symboles de couleurs 
différentes correspondant aux diverses études) et d’échantillons atmosphériques (lignes rouges), modifié 
d’après IPCC (2007). 
 
 
b) La température de surface 
 
 Le bilan énergétique du système climatique est étroitement lié aux variations du 
couvert végétal, du rayonnement solaire et des concentrations de gaz à effet de serre (H2O, 
CO2, CH4, N2O, O3, etc) dans l’atmosphère, particulièrement sur les dernières décennies. En 
effet, l’accumulation de gaz à effet de serre dans l’atmosphère absorbe le rayonnement 
infrarouge émis par la surface terrestre et provoque l’augmentation de la température de 
surface. Le réchauffement climatique était estimé à 0,6 ± 0,2 °C sur la période de 1901 à 







effet de serre comme le CO2 pourrait considérablement accentuer le réchauffement climatique 
d’ici la fin du XXIe siècle. Il est prévu une augmentation de la température moyenne globale 
d’environ 0,1°C par décennie, cette estimation étant assez variable selon le scénario envisagé 
et les zones géographiques. D’après le rapport de l’IPCC (2007), les régions situées aux 
hautes latitudes de l’hémisphère Nord représenteraient les zones les plus touchées par le 
réchauffement climatique avec une augmentation de la température d’environ 4°C pour la 
période 2090-2099 par rapport à la période 1980-1999 (Figure I.9). 
 
 
Figure I.9 : Evolution projetée de la température en surface pour la fin du XXIe siècle (2090-2099) par 
rapport à la période 1980-1999, selon les projections moyennes obtenues avec plusieurs modèles de la 
circulation générale couplés atmosphère-océan pour le scénario A1B du SRES, d’après IPCC (2007). 
 
 
c) La biosphère 
 
Des études basées sur la modélisation de la physiologie des végétaux ou sur  
l’expérimentation sous serres ont montré que sous une forte concentration en CO2 
atmosphérique, les plantes ont tendance à fermer partiellement leurs stomates afin de réduire 
leur transpiration, menant ainsi à une augmentation de la pression intercellulaire en CO2 et 





1995 ; Van de Geijn and Goudriaan, 1997 ; Hui et al., 2001 ; Woodward, 2002). Ainsi, sous 
une concentration en CO2 atmosphérique doublée, la transpiration pourrait diminuer entre 6% 
(Leipprand and Gerten, 2006) et 25% (Friend and Cox, 1995). La conductance des stomates 
diminue de 25% à 40% selon les expériences et les espèces (Morison and Gifford, 1983 ; 
Field et al., 1995 ; Lee et al., 2001 ; Medlyn et al., 2001).  
La croissance des végétaux et l’activité biologique dans le sol sont liées aux 
conditions climatiques, donc à la température, au dioxyde de carbone et à la quantité d’eau 
disponible. Une augmentation de la concentration en CO2 entraîne une augmentation de la 
productivité (Kimball et al., 1993 ; DeLucia et al., 1999 ; Oren et al., 2001 ; Mickler, et al., 
2002), de l’épaisseur des feuilles (Norby et al., 1999 ; Lin et al., 2001) ou de la reproduction 
(LaDeau and Clark, 2001). La réponse du couvert végétal au réchauffement climatique peut 
également dépendre du type d’écosystème et de la zone géographique. En effet, Zhao and 
Running (2010) ont montré que sur la période de 2000 à 2009 la productivité primaire avait 






Figure I.10 : Représentation spatiale de l’évolution de la productivité primaire nette durant la période de 2000 






Cependant, la réponse de la végétation à un réchauffement climatique reste très 
complexe et sujette au débat.  
En effet, en moyennes et hautes latitudes, Angert et al. (2005) montrent qu’une 
augmentation de la température ne mène pas nécessairement à une accélération de la 
croissance des végétaux et donc à une augmentation de l’assimilation de CO2. Une autre 
explication pourrait être basée sur l’augmentation de croissance au printemps compensée par 
une diminution de croissance en été, liée à une réduction de l’humidité en été. 
Egli et al. (2008) proposent que sous des conditions de réchauffement climatique aux 
altitudes élevées, l’activité biologique peut s’intensifier provoquant alors une augmentation de 
la décomposition de la matière organique. Ceci mène à une diminution du stock de matière 
organique dans le sol. Les régions alpines étant caractérisées par une quantité de matière 
organique labile sensible au réchauffement climatique, le sol pourrait devenir une source de 




L’impact du réchauffement climatique sur le cycle hydrologique est complexe et 
difficile à quantifier car il est difficile de discriminer les effets anthropiques des effets 
naturels. 
Des études ont pu montrer que l’augmentation du CO2 atmosphérique et de la 
température avait intensifié le cycle hydrologique continental sur le dernier siècle (Probst and 
Tardy, 1989 ; Allen and Ingram, 2002 ; Raymond and Cole, 2003 ; Labat et al., 2004 ; 
Gedney et al., 2006 ; Huntington, 2006 ; Zhang et al., 2007 ; Raymond et al., 2008). Labat et 
al. (2004) proposent une augmentation du ruissellement global de 4% par degré 
d’augmentation de la température. Cette tendance est en accord avec les observations des 
précipitations qui augmentent également (Raymond and Cole, 2003 ; Zhang et al., 2007 ; 
Allan and Soden, 2008 ; Raymond et al., 2008). Cependant, il reste difficile de discriminer les 
effets anthropiques des effets naturels dans ces tendances.  
L’évapotranspiration est un processus important qui intervient dans le cycle de l’eau et 
le cycle du carbone. L’évapotranspiration entraîne le retour direct d’environ 60% des 
précipitations annuelles vers l’atmosphère. L’évapotranspiration terrestre peut aussi affecter 





contrôle des températures de surface, avec des implications importantes pour le climat 
régional comme l’intensité et la durée des vagues de chaleur (Seneviratne et al., 2006 ; 
Vautard et al., 2007). Deux études ont estimé que sous une concentration doublée en CO2 
atmosphérique, l’évapotranspiration diminue de 15% à 25% (Friend and Cox, 1995 ; Kruijt et 
al., 2008). Cependant, l’évolution de l’évapotranspiration reste aussi un sujet de débat. Jung et 
al. (2010) ont proposé une augmentation de l’évapotranspiration annuelle globale de 7,1 
millimètres par an pour la période de 1982 à 1997 suivie d’une stabilisation entre 1998 et 
2008, probablement causée par une diminution de l’humidité dans le sol. Cette diminution de 
l’humidité dans le sol n’a par contre pas été retrouvée par Leipprand and Gerten (2006), qui 
ont calculé une augmentation du ruissellement et de l’humidité du sol de 5% et 1%, 




 Les changements de l’altération chimique causés par le réchauffement climatique 
peuvent être identifiés par le suivi temporel de la quantité d’ions bicarbonates dans les 
rivières. Gislason et al. (2009) à partir de données chimiques de 8 bassins versants situés en 
Islande et Raymond et al. (2008) sur le Mississippi ont montré que le flux d’ions bicarbonates 
avait augmenté d’environ 40% sur les quarante dernières années (figure I.11). Cette 
augmentation a été attribuée à différents facteurs anthropiques, comme le changement 
d’occupation des terres, le système d’irrigation ou encore l’utilisation de fertilisants. Ces 
pratiques agricoles impactent la chimie et l’hydrologie du système.  
 Par ailleurs, les changements d’occupation des terres peuvent affecter la quantité de 
carbone stocké à la fois au sein de la végétation et au sein des sols, et donc affecter le flux de 
carbone échangé entre la biosphère et l’atmosphère. La quantité de carbone libérée dans 
l’atmosphère ou accumulée dans la biosphère dépend non seulement de l’amplitude et des 
types de changements d’occupation des terres, mais aussi des quantités de carbone 
incorporées dans les différents écosystèmes. Bien que certains changements d’occupation des 
terres aient pu conduire à une augmentation du carbone stocké dans les sols, le flux de 








Figure I.11 : Evolution du flux d’ions bicarbonates sur le Mississippi sur la période de 1902 à 2005, d’après 
Raymond et al. (2008). 
Les changements de précipitations, d’écoulement superficiel et de végétation 
(productivité et respiration) causés par le réchauffement climatique vont impacter l’altération 
chimique d’une façon non triviale.  
L’utilisation de lois paramétriques relativement simples est en général insuffisante pour 
prédire le comportement de l’altération chimique en contexte de changements climatiques car 
ces lois ne prennent souvent en compte que la température et l’écoulement superficiel. 
Comme précédemment vu, les réactions d’altération chimique dépendent de bien plus de 
paramètres que la température et le ruissellement, tel que le couvert végétal ou l’épaisseur de 
sol. Par ailleurs, ces lois sont souvent établies en considérant le système à l’équilibre et ne 
sont donc pas aisément extrapolables au système actuel qui se trouve hors équilibre à cause 
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a) Origine de la modélisation numérique 
 
 La modélisation vise à prévoir l’évolution d’un système (physique, chimique, voire 
même sociologique) en fonction du temps et/ou de l’espace, ce système étant soumis à de 
multiples forçages extérieurs. Le système est lui-même inclus dans le milieu « naturel » qui 
par essence est de nature très complexe. Cette complexité se traduit à la fois dans les relations 
au sein même du système ou entre le système et l’extérieur, mais apparaît aussi dans la 
difficulté à caractériser complètement ce système.  
 Le processus de modélisation comporte ainsi plusieurs phases. La première phase 
consiste en une nécessaire et indispensable simplification du monde « réel » à la fois en 
termes de paramètres mais aussi en termes de relations. Une fois le monde « réel » simplifié la 
problématique se résume alors à exprimer des lois de comportement de ce système mais aussi 
à expliciter la nature des paramètres qui vont gouverner son évolution. Les lois proposées 
pourront alors être issues soit d’expériences (approche empirique), soit de la littérature, soit 
entièrement nouvelles (changements de paradigme, comme le passage de la mécanique 
newtonienne à la mécanique quantique). Une fois ces lois et paramètres établis, deux grandes 
approches peuvent être envisagées. Si le modèle est suffisamment « simple » en termes de 
géométrie et de lois de comportement, il peut être résolu de manière analytique (exemple de la 
diffusion de la chaleur dans une barre métallique). Cependant dans la plupart des cas, la 
géométrie complexe du système ou bien la non-linéarité des équations empêchent cette 
résolution analytique et dans ce cas, pendant longtemps les chercheurs et ingénieurs ont résolu 
le problème à l’aide de formules mathématiques approchées. La mise en place de calculateurs 
a permis en un temps record de palier à cette difficulté et de proposer aujourd’hui via la voie 
numérique des possibilités de résolution de systèmes physiques de plus en plus complexes. 
Intéressons nous maintenant aux différentes phases de cette modélisation.  
 La modélisation commence tout d’abord par une phase de discrétisation. Cette 
discrétisation à la fois du domaine et des équations consiste à passer d’un domaine continu à 
un domaine discret, étape directement reliée à la taille finie des calculateurs. La discrétisation  
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du domaine plus ou moins complexe conduit à la mise en place d’un maillage qui définit les 
points (ou les noeuds) où le système sera résolu. Le maillage peut être structuré ou non 
structuré, régulier ou non régulier. La discrétisation des équations est aussi une étape très 
importante car le choix de la méthode conditionne souvent le résultat final en terme 
notamment de vitesse de convergence. La phase de résolution comporte souvent deux parties : 
une partie purement numérique qui s’attachera à la résolution des équations mais aussi et c’est 
souvent le cas en science de la Terre, une partie optimisation qui s’attachera à l’estimation de 
paramètres du modèle. En effet, le modèle comportera souvent deux types de paramètres en 
proportions diverses : des paramètres mesurables et donc fixés par le milieu naturel, mais qui 
peuvent être entachés d’erreurs, et des paramètres non mesurables directement qui devront 
alors être estimés en faisant tendre les résultats du modèle vers des données observables. 
Cette phase s’achève lorsque les prédictions du modèle sont en accord avec les données et cet 
accord est en général quantifié à l’aide d’un critère ou d’une fonction objectif. Par exemple, 
l’un des critères les plus utilisés en terme de fonction objectif est l’erreur au sens des 
moindres carrés.  
 Une fois cette phase de calibration terminée, le modèle peut alors être validé en utilisant 
celui-ci dans des conditions légèrement différentes puis, le modèle peut être exporté c’est-à-
dire utilisé dans un cadre différent du cadre initial afin de tester ses limites et son universalité. 
Ceci permettra alors de terminer la phase de modélisation en explicitant les conditions 
d’applicabilité du modèle. Rappelons ici que la modélisation est toujours un compromis entre 
la complexification d’un modèle et la quantité de données disponibles pour le contraindre.  
 
 La modélisation numérique est apparue en même temps que l’informatique, lors de la 
seconde Guerre Mondiale, pour modéliser le processus de détonation nucléaire pour le projet 
Manhattan (conception de la première bombe atomique en 1945 par les Etats-Unis, le 
Royaume-Uni, le Canada, et des chercheurs Européens). Quant à la première simulation 
numérique civile, elle est apparue en 1953, avec l’expérience de Fermi-Pasta-Ulam (étude de 
la répartition à long terme de l’énergie d’un système dynamique unidimensionnel de 64 
masses couplées entre elles par des ressorts harmoniques ; Fermi et al., 1955). 
 Les simulations sont devenues au cours du temps de plus en plus complexes afin de 
pouvoir modéliser des systèmes naturels et de plus en plus courantes dans un nombre 
important de domaines, comme en physique, chimie et biologie, en économie et en science 
sociale. En effet, ces simulations ont facilité l’avancement de la recherche pour des études qui  
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n’étaient pas réalisables soit par leur coût ou par leur difficulté, soit parce qu’elles étaient tout 
simplement impossibles (projections dans le futur). 
 
 
b) Les modèles géochimiques 
 
 Les processus d’altération sont très complexes, c’est la raison pour laquelle des modèles 
géochimiques ont été développés pour comprendre et simuler les réactions se produisant entre 
des minéraux constituant une roche et une solution aqueuse lors d’un déséquilibre 
thermodynamique.  
 Les premières simulations en géochimie sont apparues dans les années 70 avec le calcul 
de la spéciation de solutions aqueuses et leur équilibre par rapport à un minéral, s’appuyant 
sur le travail théorique d’Helgeson (1968). Parmi ces premiers codes, on peut citer 
SOLMNEQ (Kharaka and Barnes, 1968), WATEQ (Truesdell and Jones, 1974; Plummer et 
al., 1976), EQUIL (Fritz, 1975), MINEQL (Westall et al., 1976), EQ3NR (Wolery and 
Walters, 1975; Wolery, 1979). Ces codes peuvent calculer la spéciation de la solution pour un 
nombre important d’espèces aqueuses, (162 espèces pour SOLMNEQ par exemple) en 
équilibre avec les minéraux présents. Les codes comme WATEQ permettent de calculer la 
distribution des espèces aqueuses et les indices de saturation des minéraux dans une eau 
naturelle à partir d’analyses chimiques effectuées sur un échantillon. Cependant, ces codes 
sont basés sur des lois purement thermodynamiques et donc ne considèrent pas les vitesses de 
réaction. De nouveaux modèles ont donc été développés dans lesquels le système eau/roche 
évoluait à travers une succession d’états d’équilibre. Parmi ces modèles, on peut citer PATH1 
(Helgeson et al., 1969, 1970), DISSOL (Fritz, 1975, 1981), PHREEQE (Pakhurst et al., 
1980), EQ3/6 (Wolery, 1983), SOLMINEQ88 (Perkins et al., 1990), THERMAL (Fritz, 
1981), et PHRQINPT (Fleming and Plummer, 1983). Ces modèles calculent l’évolution d’un 
système en faisant varier progressivement une des contraintes du système comme la 
dissolution irréversible des réactifs (PATH1, DISSOL, PHREEQE, EQ3/6, SOLMINEQ88), 
ou encore la temperature (THERMAL, PHRQINPT).   
 Par la suite, de nouveaux modèles sont apparus tenant compte à la fois de lois 
thermodynamiques et cinétiques, comme EQ6 (Helgeson and Murphy, 1983; Wolery et al., 
1990), PHREEQC et KINDIS (Madé et al., 1994). Le principal interêt de ces modèles par  
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rapport aux modèles thermodynamiques est le suivi de l’évolution géochimique du système 
eau/roche en fonction de la progression des réactions. Les modèles comme KINDIS sont 
utilisés principalement pour étudier les effets de pluies acides sur l’altération superficielle, ou 
simuler la prise en compte de réactions diagénétiques dans les bassins sédimentaires pour 
l’exploitation des réservoirs ou l’enfouissement de déchets radioactifs. 
 Cependant, le transport des éléments dans l’eau, représentant un des facteurs principaux 
de l’évolution des concentrations dans le temps, n’est pas souvent pris en compte dans ces 
modèles. C’est ce qui a conduit au développement de modèles géochimiques couplés avec des 
modèles de transport, comme KIRMAT (Gérard et al., 1996) créé à partir de KINDIS, 
LEACHM (Hutson and Wagenet, 1992), ou encore HYDRO-GEOCHEM (Yeh and Tripathi, 
1991). Ces modèles sont utilisés principalement pour étudier les effets de polluants sur 
l’environnement pour la réhabilitation de certains sites pollués.  
 
 Un des premiers modèles conçus pour étudier les processus d’altération à l’échelle d’un 
bassin versant est SAFE (Sverdrup and Warfvinge, 1995), version dynamique de PROFILE 
(Warfvinge and Sverdrup, 1992; Sverdrup and Waefvinge, 1993). SAFE calcule la 
composition chimique des solutions de sol au cours du temps. Ces modèles ont été développés 
dans le but d’explorer l’impact des dépôts acides sur les sols et les eaux souterraines.  
 WITCH (Weathering at The Catchment Scale) est un modèle numérique dont la 
philosophie est proche des modèles précédents (PROFILE et SAFE), et qui permet d’étudier 
le cycle des éléments dans le profil d’altération. Sa description sera détaillée dans le 
CHAPITRE II-4. 
 
c) Les modèles biosphériques 
 
 Les modèles biosphériques permettent d’étudier la distribution du couvert végétal, basés 
sur les caractéristiques structurales et physiologiques de différents types de végétation. 
 Parmi ces modèles biosphériques, on peut citer CARAIB (CARbon Assimilation In the 
Biosphere). Ce modèle permet de représenter la dynamique de la biosphère continentale, de 
calculer les flux de carbone entre l’atmosphère et la végétation, ainsi que de suivre l’évolution 
des différents pôles de carbone (Warnant et al., 1994; Nemry et al., 1996; Warnant, 1999). Ce 
modèle a souvent été forcé avec des modèles de circulation générale (GCM) afin d’estimer la  
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contribution des différents types de végétation sur les variations saisonnières du CO2 
(François et al., 1996), de reconstruire la distribution de la biosphère durant le miocène 
(François et al., 2006) et l’éocène (Utescher and Mosbrugger, 2007), et de pouvoir comparer 
la dynamique de la végétation avec l’évolution du climat (François et al., 1998; Favre et al., 
2007; Utescher et al., 2007).  
  Il existe également le modèle Lund-Postdam-Jena (LPJ), un modèle dynamique de 
biogéographie-biogéochimie qui combine des représentations mécanistiques de la dynamique 
de la végétation terrestre incluant la description des échanges d’eau et de carbone entre le sol 
et l’atmosphère. Ce modèle provient d’une famille de modèle appelée BIOME (Prentice et al., 
1992 ; Haxeltine and Prentice, 1996 ; Haxeltine et al., 1996 ; Kaplan, 2001). Sa description 
sera détaillée dans le CHAPITRE II-3.  
Un autre modèle plus complexe que les deux premiers est le modèle ORCHIDEE 
(ORganizing Carbon and Hydrology in Dynamic Ecosystems), qui représente les processus de 
surface de la biosphère continentale et qui inclut des processus biophysiques, 
biogéochimiques et écologiques. Ce modèle peut être utilisé pour étudier les réations entre le 
climat et le changement de couvert végétal. Il a été élaboré à partir de trois modèles pré-
existants (Krinner et al., 2005):  
• SECHIBA (Schématisation des Echanges Hydriques à l’Interface Biosphère-Atmosphère) 
pour décrire les échanges d’eau et d’énergie entre la surface et l’atmosphère (Ducoudré et 
al., 1993; de Rosnay and Polcher, 1998; de Rosnay et al., 2002),  
• LPJ pour décrire la compétition entre les plantes, l’établissement et la mortalité des plantes, 
ou les limites bioclimatiques des plantes (Sitch et al., 2003),  
• STOMATE (Saclay Toulouse Orsay Model for the Analysis of Terrestrial Ecosystems) qui 
simule la photosynthèse, la décomposition de la litière, ou la dynamique du carbone dans le 








De la Modélisation à la Simulation 
 47 
 
CHAPITRE II-2 : LE MODELE B-WITCH 
 
 
a) Description du modèle 
 
Le principe du modèle B-WITCH est d’utiliser un modèle de végétation dynamique 
globale LPJ (décrit ci-dessous) pour estimer les flux d’eau et les flux d’éléments pris et 
libérés dans le profil d’altération (Figure II.1). Ces flux sont ensuite transférés dans un 
modèle numérique d’altération chimique des horizons de sol (WITCH) qui calcule les taux de 
précipitation et de dissolution des minéraux dans le profil.  
Le profil d’altération est divisé en trois horizons de sol : une couche superficielle de 
50 centimètres d’épaisseur, une couche intermédiaire de 1 mètre d’épaisseur et une couche 
profonde d’épaisseur variable selon l’étude. La composition minéralogique de ces trois 
horizons de sol est définie à partir de la bibliographie. L’épaisseur de l’horizon superficiel et 
intermédiaire est fixée en accord avec la géométrie du modèle LPJ.  
Le modèle LPJ utilise des données climatiques moyennes sur la période de 1901 à 
2002 (New et al., 2000 ; Mitchell and Jones, 2005) pour estimer les échanges d’eau entre les 
interfaces atmosphère-végétation-sol, et établir et stabiliser un couvert végétal à l’aide de ces 
données. Ensuite, le modèle WITCH utilise le ruissellement superficiel, le drainage et les 
contenus en eau moyens annuels dans les différents horizons de sol calculés par le modèle 
LPJ sur les 20 dernières années de la période de 1901 à 2002. La simulation est effectuée 
jusqu’à l’état stationnaire (20 ans de simulation numérique), c’est-à-dire lorsque la 
composition chimique de la solution du sol arrive à l’équilibre dans les trois horizons.  
Le contenu en acides organiques total est calculé à partir du contenu en carbone 
organique dissous (COD) prescrit. Ce contenu en COD est relié à une concentration en acide 
organique RCOOH via une loi paramétrique, et la constante de dissociation (Koliv ; Alveteg 












        (13) 
où R représente le groupe fonctionnel de l’acide organique. 
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B-WITCH n’inclut pas d’équation de budget pour le carbone dans les horizons de 
sols. La spéciation des espèces carbonées dans chaque horizon en fonction de la pression 
partielle en CO2 dans les horizons de sol, laquelle est calculée à partir de la productivité 
primaire nette (PPN) donnée par le modèle LPJ (décrit au-dessus). Nous faisons donc 
implicitement l’hypothèse que l’altération chimique n’a que peu d’effet sur le niveau de CO2, 
face aux processus biologiques de respiration des sols et respiration racinaire qui le contrôle 
au premier ordre. 
 
La diffusion DsCO2 du CO2 est calculée en fonction de la température (en Kelvin), de la 















") " *         (14) 
 
0,139 cm2/s est la diffusivité du CO2 dans l’air. La pression maximale en CO2 (PCO2max en 
ppmv, partie par million en volume) atteinte sous la zone racinaire est calculée de la façon 






















      (15) 
 
Où PCO2atm est la pression atmosphérique en ppmv, rootdepth est la profondeur racinaire (en 
mètre, calculée par le modèle LPJ) et CO2pr représente la production de CO2 dans la zone 
racinaire (g C/m2/an).  
 
Les échanges de carbone et d’éléments chimiques entre la végétation et le sol sont 
calculés à partir de la PPN en carbone déterminée par LPJ et à partir de rapports 
élément/carbone établis par Redfield (dans Drever, 1997) : Ca2+/C=0,005 ; Mg2+/C=0,00125 ; 
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L’incorporation des éléments chimiques par les plantes peut se produire jusqu’à 1,5 
mètres de profondeur, mais la libération ne s’effectue que dans l’horizon superficiel du sol 




Figure II.1 : Représentation schématique du couplage entre les modèles WITCH et LPJ : B-WITCH 
 
 
b) Les bases de données utilisées 
 
Le modèle B-WITCH nécessite un certain nombre d’informations provenant de 
différentes bases de données. Les données climatiques sont extraites de la base de données du 
CRU-TS (version 2.1) avec une résolution spatiale de 0,5° de longitude par 0,5° de latitude 
(New et al., 2000 ; Mitchell and Jones, 2005). Ces données incluent la température mensuelle 
de l’air, les précipitations, le couvert nuageux et la quantité de jours de pluie sur la période 
allant de 1901 à 2002 (figure II.2). Les caractéristiques du sol comme la texture (abondance 
en % de la fraction argileuse, limoneuse et sableuse), la densité (kg/m3), la fraction grossière 
(%) et la porosité proviennent de la base de données mondiale ISRIC-WISE (figure II.3, The  
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International Soil Reference and Information Centre-World Inventory of Soil Emission 
Potentials, Batjes, 2005). La lithologie qui permet de fixer la minéralogie de la couche 
profonde provient de la base mondiale de lithologie, de résolution de 1° de longitude par 1° de 






Figure II.2 : Représentation du taux de précipitations moyen journalier (mm/jour) pour l’année 2000 
(résolution 2° x  2°), d’après la base de données du CRU-TS (version 2.0). 
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Figure II.3 : Représentation de la densité du sol (kg/dm3), d’après la base de données mondiale ISRIC-WISE 
(Zulian et al., 2010). 
 
 
La base de données HWSD (Harmonized World Soil Database, Food and Agriculture 
Organization, 2008) permet de définir le type de sol. La composition minéralogique des 
couches de sol superficiel et intermédiaire est établie grâce au type de sol et à ses 
caractéristiques, à partir de la composition minéralogique de la roche mère, ainsi qu’à partir 
de précédentes études dans lesquelles des minéralogies ont été déterminées. HWSD est une 
compilation de quatre bases de données: la base de données Européenne des sols (version 2.0, 
ESB, 2004), une carte des sols de Chine (Shi et al., 2004), la base de données SOTWISE, et 
une carte mondiale des sols (FAO, 1975, 1995).  
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Figure II.4 : Représentation des différents types de lithologie (résolution de 1° x 1°), d’après Amiotte-Suchet 




c) Application du modèle 
 
Le modèle B-WITCH a été appliqué au bassin de l’Orénoque (836 000 km2), situé en 
Amérique du Sud. Malgré l’hétérogénéité du bassin (lithologie, minéralogie, et couvert 
végétal), le modèle a été capable de reproduire le flux moyen annuel des principaux cations 
sur le bassin. Un résultat important de cette étude a été de montrer l’impact du couvert végétal 
sur les processus d’altération. En considérant le bassin recouvert de sols nus (sans couvert 
végétal), les flux de cations liés à l’altération ainsi que la consommation en CO2 ont augmenté  
de 80%. Ces augmentations se sont produites malgré la diminution du carbone organique 
dissous et du contenu en acides organiques du sol, ainsi que la diminution de la pression 
partielle en CO2 du sol. Les processus d’altération sont favorisés par la diminution de 
l’évapotranspiration et donc l’augmentation des flux d’eau dans les horizons de sol (drainage 
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CHAPITRE II-3 : LE MODELE LPJ-DGVM : Lund-Postdam-
Jena Dynamic Global Vegetation Model 
 
 
LPJ est un modèle dynamique de biogéographie-biogéochimie qui combine des 
représentations mécanistiques de la dynamique de la végétation terrestre avec des échanges 
d’eau et de carbone entre le sol et l’atmosphère (Sitch et al., 2003). LPJ prend en compte la 
structure de la végétation, la dynamique, la compétition entre les différents types fonctionnels 
de plantes (PFTs), et la biogéochimie du sol. Ce modèle provient d’une famille de modèle 
appelée BIOME (Prentice et al., 1992 ; Haxeltine and Prentice, 1996 ; Haxeltine et al., 1996 ; 
Kaplan, 2001) dans lequel on a introduit des limites bioclimatiques. 
 
a) Structure et physiologie de la végétation 
  
Dans ce modèle, la végétation est définie en terme de fraction de couvert répartie entre 
différents types fonctionnels de plantes (PFTs). Ces PFTs prennent en compte la variété 
structurale et fonctionnelle des plantes. Dans le modèle, 10 types fonctionnels de plantes sont 
définis, huit forêts et deux herbacées. Chaque forêt se voit attribuer un type de feuillage, 
persistant (‘evergreen’) ou caduque (‘raingreen’ ou ‘summergreen’). Sous des conditions 
limitées en température ou en eau, la phénologie du PFT va être ‘summergreen’ ou 
‘raingreen’ respectivement. Pour les ‘summergreen’, le débourrement (apparition des 
bourgeons) se produit lorsque la température journalière dépasse une température de base 
(5°C), et la sénescence des feuilles apparaît lorsque la température journalière est inférieure à 
la température de base. Le feuillage maximal pour les ‘raingreen’ est maintenu tant que le 
facteur de stress hydrique reste au-dessus de 0,35. En dessous de cette valeur, la sénescence 
des feuilles se produit. Dans le modèle, le facteur de stress hydrique est défini comme le 
rapport entre la quantité d’eau que la plante et le sol peuvent renvoyer vers l’atmosphère et la 
quantité d’eau que l’atmosphère peut absorber. Les différents types fonctionnels de plantes 
représentés dans le modèle sont les suivants : 
- Forêt tropicale à feuilles persistantes (tropical broad-leaved evergreen), 
- Forêt tropicale à feuilles caduques (tropical broad-leaved raingreen), 
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- Forêt tempérée à aiguilles persistantes (temperate needle-leaved evergreen),  
- Forêt tempérée à feuilles persistantes (temperate broad-leaved evergreen), 
- Forêt tempérée à feuilles caduques (temperate broad-leaved summergreen), 
- Forêt boréale à aiguilles persistantes (boreal needle-leaved evergreen), 
- Forêt boréale à aiguilles caduques (boreal needle-leaved summergreen), 
- Forêt boréale à feuilles caduques (boreal broad-leaved summergreen), 
- Herbe tempérée (temperate herbaceous), 
- Herbe tropicale (tropical herbaceous). 
 
Chacun de ces PFTs possède des attributs physiologiques et structurels (tableau 2), 
ainsi que des limites bioclimatiques (tableau 3) qui déterminent s’il peut survivre ou non sous 
des conditions climatiques données.  
La photosynthèse est déterminée à partir du rayonnement absorbé par les plantes, de la 
température, de la concentration en CO2 atmosphérique, de la longueur des jours et de la 
conductance de la canopée. Elle dépend donc directement des caractéristiques des PFTs mis 
en place, comme le mécanisme de fixation du carbone (voie en C3 ou C4). La compétition 
entre les différents PFTs pour les ressources en eau est contrôlée principalement par les 
racines (fraction racinaire dans les couches, tableau 3). La photosynthèse et le bilan d’eau 
permettent de déterminer la production primaire brute (PPG, figure II.5). 
Après avoir soustrait la respiration liée au maintien, à la croissance et à la 
reproduction des PFTs à la PPG, la production restante est répartie entre les différents 
compartiments de carbone (au niveau des feuilles, des racines et de l’aubier, partie de l’arbre 
sous l’écorce). La chute et le renouvellement des tissus produisent de la matière morte. Cette 
matière morte peut également provenir de la mortalité des PFTs calculée à la fin de chaque 
année de simulation. La mortalité des PFTs peut-être provoquée par un stress de chaleur, une 
croissance moins efficace, ou par des limites bioclimatiques dépassées. Le carbone issu des 
feuilles et des racines mortes de ces PFTs intègre la litière. La décomposition de la litière et 
de la matière organique du sol dépend de la température et de l’eau contenue dans le sol. La 
somme des termes de décomposition de la litière et du sol correspond à la respiration 
hétérotrophe.  
Les différentes étapes de calcul dans le modèle LPJ sont représentées dans la Figure 
II.5. 
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Tableau 2 : attributs physiologiques et structurels des PFTs : z1 et z2 représentent la fraction des 
racines présentes dans l’horizon superficiel et dans l’horizon profond, respectivement ; gmin est la 
conductance minimale de la canopée (mm/s) ; afeuille est la longévité des feuilles (an) ; ffeuille, faubier et 







Tableau 3: limites bioclimatiques des PFTs : Tc,min est la température minimale du mois le plus froid 
pour que la PFT survive (°C) ; Tc,max est la température maximale du mois le plus froid pour que la 
PFT s’établisse (°C) ; GDDmin est le degré-jour de croissance minimal pour que la PFT s’établisse 
(°C) avec une température de base de 5°C ; Tw,max est la température maximale du mois le plus chaud 





type fonctionnel de plante (PFT) z1 z2 gmin afeuille ffeuille faubier fracines
Forêt tropicale à feuilles persistantes 0,85 0,15 0,5 2 0,5 0,05 0,5
Forêt tropicale à feuilles caduques 0,7 0,3 0,5 0,5 1 0,05 1
Forêt tempérée à aiguilles persistantes 0,7 0,3 0,3 2 0,5 0,05 0,5
Forêt tempérée à feuilles persistantes 0,7 0,3 0,5 1 1 0,05 1
Forêt tempérée à feuilles caduques 0,8 0,2 0,5 0,5 1 0,05 1
Forêt boréale à aiguilles persistantes 0,9 0,1 0,3 2 0,5 0,05 0,5
Forêt boréale à aiguilles caduques 0,9 0,1 0,5 0,5 1 0,05 1
Forêt boréale à feuilles caduques 0,9 0,1 0,3 0,5 1 0,05 1
Herbe tempérée 0,9 0,1 0,5 1 1 - 0,5
Herbe tropicale 0,9 0,1 0,5 1 1 - 0,5
type fonctionnel de plante (PFT) Tc,min Tc,max GDDmin Tw,max
Forêt tropicale à feuilles persistantes 15,5 - - -
Forêt tropicale à feuilles caduques 15,5 - - -
Forêt tempérée à aiguilles persistantes -2 22 900 -
Forêt tempérée à feuilles persistantes 3 18,8 1200 -
Forêt tempérée à feuilles caduques -17 15,5 1200 -
Forêt boréale à aiguilles persistantes -32,5 -2 600 23
Forêt boréale à aiguilles caduques - -2 350 23
Forêt boréale à feuilles caduques - -2 350 23
Herbe tempérée - 15,5 - -
Herbe tropicale 15,5 - - -




Figure II.5: Représentation de l’ordre dans lequel les différents modules sont appelés dans LPJ (lignes noires). 
Les lignes en pointillés représentent les échanges d’informations entre la végétation et les variables du 
sol. Les modules sur fond gris sont appelés à un pas de temps journalier ou mensuel, les autres sont 
appelés en annuel (schéma d’après Sitch et al., 2003) (MO : matière organique ; FPC : fraction de la 
cellule recouverte par chaque PFT ; C/ carbone ; PPN : productivité primaire nette ; PPG : productivité 




b) Bilan hydrique du sol 
 
Afin de définir le budget d’eau d’un site (Figure II.6), il est essentiel d’établir la 
structure et la géographie du couvert végétal à partir de l’évapotranspiration. Le contenu en 
eau dans le sol et le drainage sont calculés en fonction des caractéristiques des PFTs mis en 
place sur le site (comme la capacité d’interception, la phénologie, la profondeur des racines et 
l’activité photosynthétique).  
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Le cycle hydrologique est modélisé suivant l’approche semi empirique de Haxeltine 
and Prentice (1996) qui a été simplifiée à partir du modèle développé par Neilson (1995). Les 
deux couches de sol ont une épaisseur fixe, de 0,5 m pour la couche superficielle et de 1 m 
pour la couche profonde. Le contenu en eau dans chacune des couches de sol est calculé 
quotidiennement en prenant en compte la neige fondue, la percolation, les précipitations, 
l’évapotranspiration et le ruissellement. L’évapotranspiration se définit comme la somme de 
la transpiration de la végétation (T) et de l’évaporation du sol (Es). Dans chaque couche de 
sol, la transpiration de chaque PFT dépend de l’activité photosynthétique, du contenu en eau 
dans la couche et du comportement des racines du PFT considéré. La forme des 
précipitations, neige ou pluie, dépend de la température journalière de l’air. Le ruissellement 
superficiel et le drainage à travers les couches de sol sont calculés comme un excédent d’eau 
dépendant de la capacité de stockage en eau (ou capacité au champ) de la couche superficielle 
(pour le ruissellement superficiel) et profonde (pour le drainage). Ainsi, le contenu en eau de 





= P + Melt " I " AET
L1
" Perc         (16) 
 
Où les pluies (P) et la fonte de la neige (Melt) représentent les flux entrants de la couche 
superficielle, l’évapotranspiration (AETL1) et la percolation (Perc) représentent les flux 
sortants, et l’interception (I) est le flux d’eau qui n’atteint pas le sol.  
Le contenu en eau de la couche intermédiaire (WL2) s’exprime en fonction du flux entrant 





= Perc " AET
L 2
          (17) 
 
 
Où AETL2 représente l’eau incorporée par les racines profondes des PFTs. La percolation de la 
couche supérieure à la couche inférieure du sol (perc) est calculée suivant une loi empirique 







2           (18) 
Où kperc est relié à la texture du sol et WL1 est le contenu en eau de la couche superficielle.   












c) Applications du modèle 
 
 Ce modèle a été utilisé afin d’étudier la relation entre le couvert végétal et le climat 
(Gerten et al., 2004 ; Beer et al., 2006), et les flux de carbone au pas de temps journalier 
(Venevsky and Maksyutov, 2007). LPJ a été également couplé à différents GCM, dont 
FOAM, un modèle de circulation générale Atmosphère/Océan (Jacob, 1997) et CLIMBER-2 
(Petoukhov et al., 2000) pour étudier l’impact du réchauffement climatique sur la végétation 
et le climat (Sitch et al., 2005), et quantifier les rétro-actions de changements de couvert 
végétal sur le climat (Donnadieu et al., 2006 ; Notaro et al., 2005 ; Notaro et al., 2007 ; 
Donnadieu et al., 2009).  
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a) Description du modèle 
 
Le modèle WITCH est un modèle numérique qui calcule la composition chimique de 
la solution dans les horizons de sol et le saprolite (roche mère). Les horizons de sol ainsi que 
le saprolite sont représentés sous forme de boîtes dans le modèle. A chaque pas de temps et 
dans chacune des boîtes, le modèle calcule le bilan de masse pour les espèces chimiques 
présentes dans la solution de sol et pour les minéraux présents dans le sol. Ce dernier bilan de 
masse n’est pas utilisé dans cette étude car la composition minéralogique est considérée 
comme constante sur de courtes échelles de temps. En parallèle à ce module, un second 
module est appelé et calcule la spéciation chimique à chaque pas de temps pour 16 espèces 
chimiques (H2CO3, HCO3-, CO32-, Al3+, AlOH2+, Al(OH)2+, Al(OH)4-, H4SiO4, H3SiO4-, 
H2SiO42-, PO43-, HPO42-, H2PO4-, H3PO4, et les ligands organiques RCOOH et RCOO-).  
 
b) Conservation de la masse  
 
La conservation de la masse pour chaque horizon de sol (boîte) et à chaque pas de 





















% $ Fuptake      (19) 
 
θ : la quantité d’eau contenue dans la boîte (m3 d’eau/m3 de sol) 
v : le volume de la boîte (m3) 
Qj : la concentration d’une des espèces j (Ca2+, Mg2+, K+, Na+, silice totale, aluminium total, 
phosphore total et alcalinité) dans la solution de sol (mol/L ou kmol/m3) 
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Ftop : le flux entrant des espèces provenant de la couche située au-dessus de la boîte 
considérée (kmol/s) 
Fbot : le flux des espèces sortant à la base de la boîte (kmol/s) 
Fiweath,j : le flux entrant de l’espèce j provenant de la dissolution du minéral primaire ou 
secondaire i sur les n minéraux présents dans la boîte (kmol/s) 
Fiprec,j : le flux sortant de l’espèce j provenant de la précipitation du minéral secondaire i sur 
les n minéraux présents dans la boîte (kmol/s) 
Fuptake : flux représentant les cations échangés entre la solution de sol et la biomasse (kmol/s). 
Ce flux peut être positif (prise d’éléments par la végétation) ou négatif (libération d’éléments 
par la décomposition de la matière organique). 
 
c) Taux de dissolution des phases minérales 
 
Les termes de dissolution Fiweath,j et de précipitation Fiprec,j pour les minéraux silicatés 
sont calculés dans chaque boîte à partir de lois cinétiques dérivées de la théorie de l’état 
transitoire (TST) (Eyring, 1935),  dont les paramètres sont fixés par des expériences de 
dissolution menées en laboratoire. La TST stipule que dans toute réaction chimique, les 
réactifs doivent franchir une barrière énergétique appelée complexe activé, avant d’être 
transformés en produits. Étant donné que les complexes activés peuvent être formés par les 
réactions avec H+, OH-, eau (H2O) et les ligands organiques, le taux de dissolution de chaque 




































1/ s( )     (20) 
 
Ag : la surface réactive de chaque minéral (m2/m3 de sol), calculée d’après Sverdrup and 
Warfinge (1995) (voir ci-dessous) 
ki,g :  la constante de vitesse de dissolution du minéral pour l’élément i (mol/m2/s) 
Eia,g : la constante d’énergie d’activation pour l’élément i activant la dissolution du minéral 
(J/mol)  
ai : l’activité de l’élément i 
 ni,g : l’ordre de réaction  
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ƒinh : l’effet d’inhibition de certaines espèces aqueuses sur la dissolution minérale (Oelkers et 
al., 1994 ; Schott and Oelkers, 1995 ; Devidal et al., 1997).  
g : minéral considéré 
T : la température absolue (K) 
R : la constante des gaz parfaits (8,31451 J/mol/K). 
Ωg : l’indice de saturation de la solution vis-à-vis du minéral donné 
s : nombre stoechiométrique de moles du complexe activé formé pour une mole du minéral g. 
 
Le terme (1-Ωs) représente l’affinité de la solution de sol par rapport à un minéral 
donné, et est calculé à chaque pas de temps (Ω est le rapport entre les produits des activités Q 
et la constante d’équilibre de la réaction de dissolution du minéral K). La précipitation des 
phases secondaires se produit quand le facteur d’affinité est négatif, et la dissolution des 
minéraux primaires et secondaires se produit quand le facteur est positif. Seules les phases 
secondaires déjà présentes peuvent précipiter. En effet, le modèle ne possédant pas de module 
de nucléation, aucun minéral ne peut être créé s’il n’est pas initialement présent dans la 
composition minéralogique du sol. 
 
d) Surface réactive des phases minérales  
 
La surface réactive totale est définie à partir de la texture du sol par une loi 





= " # (8,0 # x
arg ile
+ 2,2 # x
lim on
+ 0,3 # x
sable
)       (21) 
 
ρ : la densité de la couche de sol considérée (g/m3) 
xargile, xlimon, xsable : la fraction argileuse, la fraction limoneuse, la fraction sableuse 
avec  xargile + xlimon +  xsable = 1. 
Cette surface réactive totale est distribuée entre les phases minérales en fonction de leur 
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e) Dissolution des minéraux carbonatés 
 
Les taux de dissolution de la calcite et de la dolomite s’expriment d’une autre manière. 





















) ) " 1#*cal
1,0( )       (22) 
 
avec kHcal égal à 10-0,659 mol/m2/s et ko égal à 10-11 mol/m2/s à 25°C (Wollast, 1990). Les 
énergies d’activation sont égales à 8,5 kJ/mol et 30 kJ/mol respectivement (Alkattan et al., 
1998 ; Pokrovsky et al., 2009).  
 



































1,9( )    (23) 
 
où aH, aCO3 et aCa sont respectivement les activités des espèces H+, CO32- et Ca2+. kHdol est égal 
à 10-3 mol/m2/s et kMgdol égal à 10-8,2 mol/m2/s à 25°C. Les énergies d’activation sont 
respectivement égales à 40 et 60 kJ/mol (Pokrovsky et al., 1999 ; Pokrovsky and Schott, 
1999, 2000). 
 
f) Applications du modèle 
 
Le modèle WITCH a été forcé par un modèle de productivité biosphérique, ASPECTS 
(Rasse et al., 2001) et appliqué à un petit bassin monolithologique (granitique) situé en milieu 
tempéré, le bassin du Strengbach (80 hectares dans les Vosges, France) (Goddéris et al., 
2006). Deux profils d’altération ont été étudiés à l’échelle saisonnière, un sous des épicéas qui 
représente 80% du couvert végétal du bassin, et un sous des hêtres. Le modèle a été capable 
de reproduire le flux exporté des principaux cations ainsi que celui de la silice. Un premier  
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résultat de cette étude est que la dissolution de minéraux présents en traces (comme l’apatite)  
peut contrôler jusqu’à 70% du calcium exporté sur le bassin. Le modèle est également 
sensible au produit de solubilité des phases argileuses. Il peut prédire une dissolution de ces 
phases dans l’horizon superficiel et une re-précipitation des argiles dans l’horizon profond. Ce 
résultat a pu être confirmé par la suite par les mesures des isotopes du lithium (Lemarchand et 
al., 2010). 
 
WITCH a également été forcé par un module hydrologique construit par J.-C. 
Maréchal (BRGM) et appliqué au bassin de Mule Hole situé au sud de l’Inde (Violette et al., 
2010). L’intérêt de cette étude était de modéliser les processus d’altération en milieu tropical 
et de prendre en compte les flux d’eau verticaux et horizontaux (flux uniquement verticaux 
pour le bassin du Strengbach). Deux profils d’altération ont été étudiés : un sur sol rouge et un 
sur sol noir, avec des caractéristiques minéralogiques et hydrologiques bien distinctes. Cette 
modélisation a pu mettre en évidence que l’altération du bassin était très sensible au produit 
de solubilité des argiles, malgré leur faible abondance. 
Le profil d’altération de pédons situés le long d’un transect climatique dans la vallée 
du Mississippi (du Nord-Est de l’Iowa au centre de la Louisiane) a été modélisé par WITCH 
(Goddéris et al., 2010). Ces pédons, composés de loess déposés il y a plus de 10 mille ans, se 
sont altérés au cours du temps. Leur composition minéralogique a donc évolué en fonction 
des conditions climatiques. 
Afin de simuler l’évolution de leur composition minéralogique sur les 10 mille 
dernières années, WITCH a été forcé par un modèle à circulation générale, GENESIS couplé 
au modèle biosphérique BIOME4. Cette modélisation a pu mettre en évidence encore une 
fois, le rôle clé du produit de solubilité des minéraux argileux, qui contrôle l’état de saturation 
de l’eau drainant la colonne de sol. De plus, le niveau de CO2 dans le sol imposé par les 
respirations hétérotrophe et autotrophe, apparaît être un facteur important dans le contrôle des 
processus d’altération. 
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Tableau 4: Constantes d’équilibre à 25°C et enthalpies des réactions des minéraux. 
 






Albite  NaAlSi3O8 + 4H2O + H
+




 + libération de Ca
2+
 -2,29 -73,82 
Quartz SiO2 + 2H2O ⇒ H4SiO4 3,98 25,06 
Muscovite
a
 KAl3Si3O10(OH)2 + 10H
+




 -12,70 -248,40 
Biotite
 b
 KMg1,5Fe1,5AlSi3O10(OH)2 + 10H
+




 -32,25 -146,45 
Kaolinite
a
 Al2Si2O5(OH)4 + 6H
+






O -12,50 -166,60 
Apatite
c
 Ca10(PO4)6F2 + 12H
+







 -49,99 -110,00 














 -2,53 -81,65 












 -2,49 -86,44 
Illite
d
















 -6,82 -146,31 





 8,48 -9,61 







 17,09 -39,48 
Chlorite Mg5Al2Si3O10(OH)8 + 16H
+






O -68,51 -644,50 
Gibbsite
a
 Al(OH)3 + 3H
+
 ⇒ Al3+ + 3H
2
O -7,74 -105,30 














 -9,31 -143,47 












 0,02 -49,93 














 -16,34 -213,13 




















 2,71 14,00 
Forsterite
a








 -28,31 -203,25 
Diopside Si2O6MgCa + 4H
+










 - - 
















 - - 
Anorthite
e










 -25,70 -306,00 
Hors mention spéciale, les données pour les minéraux et les espèces en solution proviennent de la base de données de SUPCRT (SPEQ03.DAT), exceptés Al3+ (Castet et al., 
1993 ; Wesolowski and Palmer, 1994) et H4SiO4 (Walther and Helgeson, 1977). 
a Drever (1997) 
b L’enthalpie libre de la biotite est calculée comme une solution solide entre l’annite (pôle ferreux) et la phlogopite (pôle magnésien). (Fraction atomique du Fe en site M1 de 
0,9 et W=9kJ, THERMOCALC). Données thermodynamiques des pôles de SUPCRT. 
c Guidry and Mackenzie (2003) 
d Vieillard (2000) 
e Arnorsson and Stefansson (1999). 
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Tableau 5 : Constantes de vitesses de dissolution à 25°C (mol/m2/s) et énergie d’activation Ea (kJ/mol) 
pour les réactions de dissolution par H+, OH-, l’eau (w) et les ligands organiques (L) utilisés dans 
WITCH. nH et nOH représentent l’ordre des réactions de dissolution dues à H+ et OH-.L’absence d’effet 
d’un réactif sur la cinétique de dissolution d’un minéral est indiqué par le symbole ‘ - ‘. 
 
 
pKH pKOH pKW pKL




9,50 9,95 12,60 12,96




- 11 13,4 -




12,20 11,71 - -




10,88 - 14,2 -




12,45 10,74 14,43 -




5,08 - - -




9,78 - 13,9 12,1




11,7 12,3 15 12,3
46 67 14 48,3
0,6 0,6
Calcite 0,659 50 11 50
85 30 50 50
1 1
Dolomite 3 8,2 8,2 50
40 60 60 60
0,75 -
Chlorite 10,02 11,8 13,5 -
40 40 40 -
0,5 0,2
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a d’après les données de Blum and Stillings (1995). On suppose que la part d’anorthite ne modifie pas la 
cinétique de dissolution de l’albite. 
b Dove (1994) 
c d’après les données de Naguy (1995)  
d d’après les données pour la fluoroapatite (pH≤ 7,5) de Guidry and Mackenzie (2003) et Chaïrat (2005) 
e  Holmqvist (2001) 
f Köhler  et al. (2003) 
g Mogollon et al. (1996) 
h Pokrovsky and Schott (2000) 
i Schott et al. (1981). 
Gibbsite
g
10,28 14,13 50 50
60 80 55 48,5
0,33 0,3
Andésine Alb 70% An 30%
a
9 9,8 12,4 12,96




9,65 10,7 12,85 -
60 50 67 -
0,5 0,3
Labradorite Alb 40% An 60%
a
8,25 9,7 11,5 12,6
65 50 68 61
0,7 0,3
Verres basaltiques 6,7 9,45 10,35 50




6,6 50 11 11,5




9,85 50 50 11,5
42 - - 42
0,14 -
Hornblende 10,02 - 13,5 -




5 9,6 11,5 12,6
70 50 70 63,3
1 0,3
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CHAPITRE III-I : INTRODUCTION  
 
  
 L’augmentation de la concentration en CO2 dans l’atmosphère depuis la révolution 
industrielle a été principalement causée par l’utilisation de combustibles fossiles. La teneur en 
dioxyde de carbone est ainsi passée de 280 ppmv pendant l’ère pré-industrielle à 387 ppmv en 
2009, et pourrait atteindre 560 ppmv d’ici 2100 (Watson et al., 1990 ; Friedlingstein et al., 
2006 ; IPCC, 2007).  
 Afin de prédire l’évolution de la teneur en CO2 atmosphérique dans le futur, il est 
indispensable d’explorer et de quantifier l’altération chimique des surfaces continentales. 
Comme précédemment vu dans le chapitre I-1-b, l’altération des roches silicatées (granites, 
basaltes) produit des ions bicarbonates, qui sont transportés par les rivières jusqu’aux océans. 
Pour chaque mole d’ions bicarbonates produite par ces réactions, une mole de CO2 
atmosphérique est consommée puis transférée aux eaux continentales sous forme d’ions 
bicarbonates. Deux récentes études ont mis en évidence la sensibilité de ce processus de 
consommation en CO2 atmosphérique aux perturbations anthropogéniques à la surface de la 
Terre, l’une sur le Mississippi (Raymond et al., 2008), et l’autre en Islande (Gislason et al., 
2009) (voir CHAP. I-3-e).  
 Par ailleurs, de récentes études basées sur une approche de type modélisation ont 
montré le rôle prépondérant joué par les végétaux sur les processus d’altération, à travers le 
controle qu’exercent les plantes sur le cycle hydrologique dans le sol (Goddéris et al., 2009 ; 
Roelandt et al., 2010). L’évapotranspiration semble répondre à la fois aux changements 
climatiques et à l’augmentation du CO2, à travers les changements de distribution des biomes 
et de la conductance des stomates. 
 Les flux de carbone et d’eau échangés entre la biosphère et l’atmosphère se font 
essentiellement à travers l’incorporation du CO2 lors de la photosynthèse et la libération de la 
vapeur d’eau lors la transpiration. Les conséquences de l’augmentation du CO2 atmosphérique 
sur le cycle global de l’eau et du carbone pourraient donc fortement dépendre de la réponse du 
couvert végétal à travers la conductance stomatale, la photosynthèse, la redistribution des 
biomes et l’évapotranspiration.  
 Une diminution de l’évapotranspiration causée par une augmentation du CO2 
atmosphérique, pourrait entraîner une augmentation du drainage dans le sol et le saprolite, et  
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donc modifier les taux d’altération au sein du sol. En effet, une augmentation du drainage 
pourrait potentiellement diminuer le temps de résidence de l’eau en contact avec les 
minéraux, et donc inhiber leur dissolution. Cependant, une augmentation des flux d’eau 
drainant le sol et le saprolite pourrait entraîner une élévation du flux d’éléments dissous 
exportés.   
Une question se pose alors : quel est l’impact d’une augmentation du CO2 
atmosphérique sur l’altération chimique des silicates et donc sur le flux de consommation en 
CO2 liée à cette altération ? 
 Par ailleurs, une augmentation de la concentration en CO2 atmosphérique pourrait 
entraîner une augmentation de la productivité des végétaux et donc une augmentation de la 
pression en CO2 dans le sol, favorisant ainsi l’altération (CHAP. I-3-d). C’est ce que l’on 
appelle l’effet de fertilisation. Une seconde question se pose alors : quel est l’impact de l’effet 
de fertilisation sur les flux d’altération des silicates? 
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CHAPITRE III-2 : RESUME EN FRANCAIS DE 
L’ARTICLE : « IMPACTS OF ATMOSPHERIC CO2 LEVELS 
ON CONTINENTAL SILICATE WEATHERING » 
 
 
Le modèle B-WITCH est appliqué sur 22 sites localisés dans le monde entier, sous 
différentes conditions climatiques et lithologiques (basalte, granite et sable) afin d’explorer et 
de quantifier l’impact de l’augmentation de la concentration en CO2 sur la consommation en 
CO2 liée à l’altération des surfaces continentales. Les consommations en CO2 sont estimées 
pour quatre concentrations en CO2 atmosphérique (280, 355, 560 et 1120 ppmv), en gardant 
des forçages climatiques constants, c’est-à-dire en appliquant les précipitations et 
températures obtenues à pression atmosphérique actuelle aux autres simulations. Dans un 
premier temps, nous montrons que le modèle B-WITCH est capable de reproduire le 
comportement global de l’altération en fonction du ruissellement, de la température moyenne 
annuelle ou de la latitude pour les différentes lithologies étudiées.  
Les flux de silice calculés et libérés par les réactions d’altération pour les basaltes et 
les granites sont comparés aux données d’Oliva et al. (2003) et Dessert et al. (2003), pour la 
pression actuelle en CO2. Les flux de silice mesurés pour les bassins granitiques varient de 4 à 
8066 mol/ha/an et de 4535 à 122142 mol/ha/an pour les bassins basaltiques. Les valeurs 
calculées se trouvent ainsi dans la gamme des valeurs mesurées pour les deux lithologies. 
D’autre part, les concentrations des cations et des ions bicarbonates calculées sont en accord 
avec celles qui sont mesurées dans les bassins granitiques (Oliva et al., 2003) et basaltiques 
(Dessert et al., 2003). 
L’altération des surfaces continentales suite à l’augmentation du CO2 atmosphérique 
est contrôlée par le changement de végétation et les flux d’eau qui en découlent.  
La distribution de la végétation est représentée dans le modèle en termes de types 
fonctionnels de plantes (PFTs). Lors des différentes phases d’augmentation du CO2, sur les 
sites situés en environnement froid (où la température moyenne annuelle est inférieure à 
11°C), les herbes tempérées sont remplacées par des forêts à feuilles caduques ou persistantes 
(‘evergreen’ ou ‘summergreen’ PFTs), ou bien les forêts à feuilles persistantes sont 
remplacées progressivement par des forêts à feuilles caduques. Ces résultats sont en accord 
avec la littérature, dans laquelle on retrouve une productivité primaire nette plus importante  
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pour les forêts à feuilles caduques que pour les forêts à feuilles persistantes dans le cadre d’un 
réchauffement climatique. Sur les sites localisés en environnement chaud (où la température 
moyenne annuelle est supérieure à 11°C), les forêts tropicales à feuilles persistantes sont 
remplacées progressivement par les forêts tropicales à feuilles caduques, ou les herbes 
tropicales sont remplacées par les forêts tropicales. Bien que la forêt tropicale à feuilles 
persistantes soit caractérisée par une productivité primaire nette plus importante, la forêt 
tropicale à feuilles caduques est plus sensible à l’augmentation en CO2 dans le modèle.  
Les flux d’eau sont calculés en fonction du type de végétation mis en place dans le 
modèle. Dans les environnements chauds (où la température moyenne annuelle est supérieure 
à 11°C), l’augmentation du CO2 atmosphérique cause une diminution de l’évapotranspiration 
de 6%, et une augmentation du ruissellement superficiel et du drainage de 14% et 9% 
respectivement. Dans les environnements froids (où la température moyenne annuelle est 
inférieure à 11°C), l’évapotranspiration diminue de 14% et le drainage vertical et le 
ruissellement augmentent de 24% et 17% respectivement pour une concentration en CO2 
passant de 280 à 1120 ppmv.  
Le modèle B-WITCH prédit alors une augmentation de la consommation en CO2 liée 
à l’altération de 25% en moyenne sur les roches basaltiques et granitiques pour une 
augmentation en CO2 atmosphérique augmentant de 280 à 1120 ppmv. Cependant, aucune 
relation n’a été trouvée entre ce taux de consommation et la latitude, la température, les 
précipitations, le type de végétation ou encore la lithologie. 60% de cette augmentation sont 
liés au cycle hydrologique, et donc à l’augmentation du drainage dans la colonne de sol et à la 
diminution de l’évapotranspiration. Les 40% restants sont liés à l’augmentation de la pression 
dans le sol contrôlée par l’effet de fertilisation.  
Cependant quelques comportements particuliers ont été identifiés, dans le cas où la 
fraction du couvert végétal augmente et lorsqu’un remplacement total de type de plante est 
prédit. Pour ces sites, le drainage vertical à travers la colonne de sol diminue ainsi que la 
consommation en CO2 et le flux de silice. Cette étude démontre que la consommation en CO2 
liée à l’altération continentale des silicates est sensible à la concentration en CO2 
atmosphérique, considérée comme un paramètre indépendant, à travers des changements 
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CHAPITRE III-3 : IMPACTS OF ATMOSPHERIC CO2 
LEVELS ON CONTINENTAL SILICATE WEATHERING 
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CHAPITRE IV : MODELISATION DE 
L’INTERACTION EAU-ROCHE DANS 
LE BASSIN MACKENZIE : 
COMPETITION ENTRE LES ACIDES 
SULFURIQUE ET CARBONIQUE 
 
 




CHAPITRE IV-1 : INTRODUCTION 
 
 
Comme il a été dit précédemment, l’altération chimique des surfaces continentales 
dépend de nombreux facteurs comme la lithologie, le climat, la tectonique, l’érosion 
physique, le type de sol ou encore le couvert végétal, mais aussi de la quantité d’acides 
disponibles dans la zone altérée. En addition au dioxyde de carbone présent dans le sol 
provenant de l’atmosphère, l’oxydation des sulfures et en particulier celle de la pyrite (FeS2) 
peut représenter une source significative de protons participant aux réactions d’altération. 
Plusieurs études ont montré qu’il était indispensable de considérer l’oxydation des sulfures et 
la dissolution des roches qui en découle dans le budget de consommation en CO2 liée à 
l’altération d’un bassin versant (Anderson et al., 2000 ; Calmels et al., 2007; Gaillardet et al., 
2003 ; Galy and France-Lanord, 1999; Hercod et al., 1998 ; Millot et al., 2003; Lerman et al., 
2007; Li et al., 2008, Spence and Telmer, 2005). En effet, une fois exposée à la surface par les 
processus d’érosion, la pyrite est oxydée, produisant ainsi de l’acide sulfurique, lequel 






























2#       (25) 
 
Les ions bicarbonates libérés par la réaction de l’équation 24 sont transportés par les rivières 
jusqu’aux océans. Une fois que ces ions ont atteint les océans, comme précédemment vu dans 
le CHAPITRE I.1.b, les minéraux carbonatés précipitent, libérant ainsi une mole de CO2 dans 
l’atmosphère pour chaque mole de CaCO3 précipité. En considérant une échelle de temps 
inférieure au temps de résidence des sulfures dans l’océan, c’est-à-dire environ 10 millions 
d’années, la dissolution des roches carbonatées par l’acide sulfurique pourrait donc entraîner 
une libération de CO2 dans l’atmosphère.  
 Par conséquent, le flux de consommation en CO2 estimé à l’échelle d’un bassin 
pourrait être surestimé si l’oxydation des minéraux sulfureux n’était pas prise en compte 
(Calmels et al., 2007; Spence and Telmer, 2005). Des réactions entre les minéraux silicatés et 
l’acide sulfurique peuvent également se produire, cependant ces réactions sont moins  
 




probables à cause d’une plus faible réactivité des silicates comparée à celle des carbonates 
(Anderson et al., 2000). 
 Calmels et al. (2007) ont estimé que 62% du flux d’ions bicarbonates exportés par le 
bassin Mackenzie au Canada était du carbone ancien provenant de roches carbonatées, 
altérées en partie par l’acide sulfurique.  
 Le but de ce travail est donc d’identifier les minéraux contrôlant les flux d’éléments 
exportés par le bassin de la Mackenzie. 
Puis dans un second temps, l’impact de l’oxydation de la pyrite sur les flux 
d’altération et le taux de consommation en CO2 du bassin sera quantifié. La connaissance et la 
quantification des réactions d’altération n’entraînant aucune consommation en dioxyde de 


























CHAPITRE IV-2 : RESUME EN FRANCAIS DE L’ARTICLE 
« MODELING OF WATER-ROCK INTERACTION IN THE 
MACKENZIE BASIN : COMPETITION BETWEEN 
SULFURIC AND CARBONIC ACIDS » 
 
 
Dans cette étude, le modèle numérique B-WITCH, couplage entre un modèle 
décrivant les réactions d’altération des surfaces continentales et un modèle dynamique de 
biogéographie-biogéochimie, est utilisé afin d’estimer l’impact de l’oxydation des sulfures sur 
l’altération chimique et les flux de consommation en CO2 associés à cette altération sur le 
bassin de la Mackenzie. Le modèle est calibré avec les données disponibles pour les 6 sous-
bassins de la Mackenzie, puis une simulation est effectuée en enlevant la contribution de 
l’acide sulfurique à l’altération du bassin.  
 Le modèle après calibration prédit un flux de silice moyen sur le bassin de 1,11 
tonnes/km2/an, en accord avec le flux estimé par Millot et al. (2003), à partir d’échantillons 
prélevés sur le bassin, de 1,24 tonnes/km2/an. Ce flux de silice exporté par le bassin est 
principalement controlé par la réactivité des phases secondaires présentes dans les sols, soit 
par leur dissolution (montmorillonite calcique), soit par leur précipitation (kaolonite et illite). 
La dissolution des minéraux primaires ne contribue qu’à 1% du flux total de silice exporté. 
Les flux de calcium et de magnésium quant à eux, sont controlés par la dissolution de la 
calcite, la dolomite, et la montmorillonite calcique. Les flux de calcium les plus importants 
sont prédits pour les sols contenant à la fois les minéraux carbonatés et les plus fortes 
concentrations en ions sulfates.  
 Afin de quantifier l’impact de l’acide sulfurique produit par l’oxydation de la pyrite 
sur les flux d’altération du bassin, une simulation est effectuée en enlevant le flux d’ions 
sulfates provenant de la pyrite dans le modèle. Cette simulation prédit une diminution des flux 
moyens de magnésium et de calcium sur le bassin de 7% et 32% respectivement. Les plus 
fortes diminutions sont observées dans les sous-bassins contenant à la fois des shales 
carbonatés et les plus fortes concentrations en ions sulfates estimées dans la simulation de 
référence. Cependant, le taux de dissolution des minéraux silicatés reste inchangé entre les 
deux simultions, avec une variation inférieure à 1%. Cette faible sensibilité des minéraux  




silicatés s’explique par la neutralisation de l’acidité provenant de l’oxydation de la pyrite par 
les minéraux carbonatés. En effet, les minéraux carbonatés ayant de forts taux de dissolution, 
neutralisent rapidement l’acidité produite, n’entrainant qu’une légère diminution de pH. Cette 
diminution de pH n’est pas assez prononcée pour que les minéraux silicatés y soient sensibles.  
Le flux de consommation en CO2 lié aux processus d’altération chimique est défini 
comme le flux d’ions bicarbonates provenant du CO2 atmosphérique qui est produit par les 
réactions d’altération. Ce flux de consommation est de 4.5 104 mol/km2/an dans la simulation 
de référence et représente 24% du flux total d’ions bicarbonates libéré dans l’océan, et 27% 
du flux d’ions bicarbonates produit par les réactions d’altération. Cette estimation est 
légèrement inférieure à celle proposée par Calmels et al. (2003) sur le bassin, mais la 
proportion de carbone inorganique dissous produit par les roches carbonatées est très similaire 
dans ces deux études. Ces résultats montrent qu’actuellement le bassin de la Mackenzie est 
une source nette de carbone vers l’atmosphère, en considérant l’éventuelle précipitation des 
carbonates dans l’océan. En effet, le bassin libère 3,9 1011 moles/an d’ions bicarbonates à 
l’océan. Sur de longues échelles de temps, la moitié de ce carbone sera libérée dans 
l’atmosphère lors de la précipitation des carbonates. Cependant, le bassin ne consomme que 
0,94 1011 moles/an de carbone atmosphérique à travers les processus d’altération chimique. 
Ce qui siginifie que la différence entre ces deux estimations représente une libération 
potentielle d’environ 1,1 1011 moles CO2/an dans l’atmosphère à l’échelle des temps 
géologiques. 
 La simulation sans pyrite montre que la consommation en CO2 augmente de 56% et 
que le carbone atmosphérique représente 80% du flux d’ions bicarbonates total dissous. Ces 
résultats suggèrent que la libération d’acidité par l’oxydation de la pyrite réduit fortement la 
consommation en CO2 atmosphérique par les processus d’altération sur le bassin. Cependant, 
un plus faible taux de consommation en CO2 ne signifie pas que l’altération chimique est 
moins importante dans la simulation de référence. En effet, les taux d’altération sont plus 










CHAPITRE IV-3 : MODELING OF WATER-ROCK 
INTERACTION IN THE MACKENZIE BASIN : 
COMPETITION BETWEEN SULFURIC AND CARBONIC 
ACIDS 
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Dissolution of silicates: 
The dissolution or precipitation rate of silicate minerals are calculated in each soil layer 
through laboratory kinetic laws derived from theory concept (Eyring, 1935). The dissolution 
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where Ag stands for the mineral reactive surface (m2/m3 of soil ; Sverdrup and Warfinge, 
1995), ki,g (mol/m2/s) and Ei a,g (J/mol) are the dissolution rate constant and activation energy 
of a given mineral for species i, ai and ni are the activity of species i and the order of reaction, 
and ƒinh is the inhibiting effect of aqueous species on mineral dissolution (Oelkers et al., 
1994 ; Schott and Oelkers, 1995 ; Devidal et al., 1997). T and R stand for the temperature 
(Kelvin) and constant of ideal gaz (8.31451 J/mol/K). Ωg represents the solution saturation 
index with respect to the given mineral and s is a stoichiometric number.  
 
Dissolution of carbonates : 
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with kHcal = 10-0.659 mol/m2/s and ko = 10-11 mol/m2/s at 25°C (Wollast, 1990). The activation 
energies are equal to 8,5 kJ/mol et 30 kJ/mol, respectively (Alkattan et al., 1998 ; Pokrovsky 
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1,9( )  
 
with aH, aCO3 and aCa represent the activation energies of species H+, CO32- and Ca2+ 
respcetively. +. kHdol is equal to 10-3 mol/m2/s and kMgdol is equal to 10-8,2 mol/m2/s at 25°C. 
The activation energies are equal to 40 and 60 kJ/mol respectively (Pokrovsky et al., 1999 ; 




Table A.1 :  Equilibrium constants at 25°C and enthalpies of reaction for dissolution of minerals 
involved in the present study 
 
 
Unless otherwise specified, data for minerals and aqueous species are from SUPCRT (SPEQ03.DAT), except for 
Al3+ (Castet et al., 1993 ; Wesolowski and Palmer, 1994) and H4SiO4 (Walther and Helgeson, 1977). 
a Drever (1997) 
b Biotite Gibbs free energy calculated in this study assuming a regular solid solution between annite and 
phlogopite (Fe atomic fraction in M1 sites of 0.9 and W = 9kJ, THERMOCALC) and end-members 
thermodynamic data from SUPCRT. 
c Guidry and Mackenzie (2003) 
d Vieillard (2000) 






Dissolution reaction pKeq ∆HR0 (kJ/mol)






 + 3H4SiO4 + Ca
2+
 release -2.29 -73.82
































Ca-Montmorillonite Si4O10(OH)2Mg0.33Al1.67Ca0.165 + 6H
+







Mg-Montmorillonite Si4O10(OH)2Mg0.33Al1.67Mg0.165 + 6H
+




































+ 3H4SiO4 + 6H2O -68.508 -644.5
Andésine Alb 70% An 30%Si2.7O8Al1.3Ca0.3Na0.7 + 5.2H
+







Orthose Si3O8AlK + 4H
+





Hornblende Si7Al0.75Fe0.25Ca2Mg4(OH)2O22 + 18H
+
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Table A.2: Kinetic dissolution constants at 25°C (mol/m2/s) and activation energy (kJ/mol) of the 
dissolution reactions promoted by H+, OH-, water (w) and organic ligands (L), as used in the B-
WITCH model. Also show is the reaction order with respect to H+ and OH- promoted dissolution 
(nH, nOH). Symbol – stands for ‘no effect’. 
 
a Fitting of data reported by Blum and Stillings (1995). In agreement with these authors, it was assumed that 
anorthite content did not modify albite dissolution rate. 
b Dove (1994) 
pKH pKOH pKW pKL




9.5 9.95 12.6 12.96




- 11 13.4 -




10.88 - 14.2 -




12.45 10.74 14.43 -




5.08 - - -




9.78 - 13.9 12.1




11.7 12.3 15 12.3
46 67 14 48.3
0.6 0.6
Calcite 0.659 50 11 50
85 30 50 50
1 1
Dolomite 3 8.2 8.2 50
40 60 60 60
0.75 -
Clorite 10.02 11.8 13.5 -
40 40 40 -
0.5 0.2
Andésine Alb 70% An 30%
a
9 9.8 12.4 12.96




9.65 10.7 12.85 -
60 50 67 -
0.5 0.3
Hornblende 10.02 - 13.5 -




5 9.6 11.5 12.6
70 50 70 63.3
1 0.3
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c fitting of data reported by Naguy (1995)  
d fitting of data for fluoroapatite (pH≤ 7,5) from Guidry and Mackenzie (2003) and Chaïrat (2005) 
e  Holmqvist (2001) 
f Köhler et al. (2003). 
 





Table B.1: Soil mineralogical composition of surficial and medium layers. The table provides the dominant (descending order of abundance) and minor (less 
than 5%vol, within brackets) minerals according to soil type and saprolitic layer with references. (Qz: quartz, K: kaolinite, chl: chlorite, bio: biotite, Ca-
Mont: Ca-montmorillonite, and: andesine, ort: orthose, ill: illite, alb: albite, cal: calcite, apa: apatite, hor: hornblend, ano : anorthite). 
 
Soil type layer Granitic rock Carbonate rock Shale rock References 
Albic luvisol 1 Qz, ort, and, ill, (K, chl) Qz, cal, Ca-Mont, (ort, K, chl) Qz, ort, ill, K, Ca-Mont, apa (chl) de Caritat et al. (1994) ; Delgado et al.  
 2 Qz, ill, ort, and, (K, chl) Qz, Ca-Mont, cal, (ort, K, chl) Qz, ort, ill, K, Ca-Mont, (apa, chl) (2003) ; Ruhlmann et al. (2006) 
Gelic regosol 1 and, Qz, ort, hor, bio cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont) Best (2003) 
 2 and, Qz, ort, hor, bio cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont)  
Eutric regosol 1   Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont) Best (2003) 
 2   Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont)  
Orthic podzol 1 Qz, alb, ort, ano, (ill, bio, K, apa, chl)   Salminen et al. (2008) 
 2 Qz, alb, ort, ano, (ill, bio, K, apa, chl)    
Dystric cambisol 1 Qz, ort, ill, (and, K, chl) Qz, ill, (cal, ort, K, chl, Ca-Mont) Qz, ill, ort, K, Ca-Mont, (chl, apa) de Caritat et al. (1994) ; Delgado et al.  
 2 Qz, ort, ill, (and, K, chl) Qz, ill, (cal, ort, K, chl, Ca-Mont) Qz, ill, ort, K, Ca-Mont, (chl, apa) (2003) ; Ruhlmann et al. (2006) 
Dystric fluvisol 1   Qz, ill, ort, K, Ca-Mont, (chl, apa) Caritat et al. (1994) 
 2   Qz, ill, ort, K, Ca-Mont, (chl, apa)  
Eutric cambisol 1 Qz, ort, ill, (and, K, chl) Qz, ill, (cal, ort, K, chl, Ca-Mont) Qz, ill, ort, K, Ca-Mont, (chl, apa) de Caritat et al. (1994) ; Delgado et al.  
 2 Qz, ort, ill, (and, K, chl) Qz, ill, (cal, ort, K, chl, Ca-Mont) Qz, ill, ort, K, Ca-Mont, (chl, apa) (2003) ; Ruhlmann et al. (2006) 
Eutric gleysol 1 Qz, ort, and, ill, Ca-Mont, (K, chl) Qz, ort, alb, cal, K, (bio, chl, hor) Qz, Ca-Mont, bio, ill, K, chl, (ano, alb) Arocena et al. (1999) ; Wiseman et al.  
 2 Qz, ort, and, ill, Ca-Mont, (K, chl) Qz, ort, alb, cal, K, (bio, chl, hor) Qz, Ca-Mont, bio, ill, K, chl, (ano, alb) (2006) ; Salminen et al. (2008) 
Lithosol 1 and, Qz, ort, hor, bio cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, (chl, Ca-Mont) Best (2003) 
 2 and, Qz, ort, hor, bio cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, (chl, Ca-Mont)  
Gelic histosol 1 and, Qz, ort, hor, bio cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont) Best (2003) 
 2 and, Qz, ort, hor, bio cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont)  
Dystric histosol 1  cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont) Best (2003) 
 2  cal, (Qz, ort, chl, alb, K) Qz, K, ill, ort, (chl, Ca-Mont)  

















Mineral carbonates shales shield rock
Albite 0.5 - -
Orthose 2.1 4.9 16
Quartz 3.2 46.5 22
Biotite - - 6.5
Andesine - - 49
Kaolinite 0.4 30.7 -
Clorite 1.1 1 -
Ca-Montmorillonite - 1 -
Mg-Montmorillonite - 0.1 -
Illite - 14.8 -
Hornblend - - 6.5
Dolomite - 0.5 -
Calcite 92.7 0.5 -





























































CHAPITRE V : IMPACTS DU 
RECHAUFFEMENT CLIMATIQUE SUR 
L’ALTERATION CHIMIQUE DANS 




Impact du réchauffement climatique 
 120 
 
CHAPITRE V-1 : INTRODUCTION 
 
 
 Comme il a été dit précédemment, l’altération chimique des surfaces continentales 
dépend de nombreux facteurs dont le climat, à travers la température, les précipitations et la 
teneur en CO2 dans l’atmosphère (CHAPITRE III ; Beaulieu et al., 2010). La concentration en 
CO2 atmosphérique, augmentant de façon exponentielle depuis 1850, pourrait atteindre 560 
ppmv (Watson et al., 1990 ; Friedlingstein et al., 2006 ; IPCC, 2007) d’ici la fin du siècle et 
causer une augmentation importante de la température moyenne de surface, ainsi qu’une 
accélération du cycle hydrologique. Labat et al.(2004) prévoient une augmentation du 
ruissellement global de 4% par degré d’augmentation de la température. 
Par ailleurs, les milieux arctiques dont le bassin de la Mackenzie représentent les 
environnements susceptibles d’être les plus touchés par le réchauffement climatique de part 
leur situation géographique. D’ici la fin du siècle, la température de surface pourrait 
augmenter de 4°C sur ces zones (IPCC, 2007). Ces changements d’ordre climatique 
pourraient fortement altérer les taux de dissolution des minéraux et par conséquent la 
consommation en CO2 à l’échelle de bassins versants.  
 
 Le couvert végétal et l’altération chimique des surfaces continentales semblent déjà 
répondre à ces forçages climatiques et anthropiques. La productivité primaire nette de la 
biosphère a globalement diminué dans l’hémisphère Sud et augmenté dans l’hémisphère Nord 
sur la période de 2000 à 2009 (Zhao and Running, 2010). Quant à l’altération chimique, qui 
n’était jusqu’à présent prise en compte que dans le cycle géologique du carbone, elle semble 
rapidement répondre à ces forçages. En effet, deux récentes études ont mis en évidence une 
augmentation de 40% du flux d’ions bicarbonates exportés sur les 40 dernières années, en 
Islande (Gislason et al., 2009) et sur le Mississippi (Raymond et al., 2008). Actuellement, les 
causes de ces changements sont sujettes au débat car elles peuvent être d’ordre climatique 
et/ou anthropique. 
 Il est indispensable de prédire l’évolution des flux d’altération chimique dans le futur 
car l’altération des surfaces continentales représente un des puits de carbone à la surface de la 
Terre et régule le climat. Une étude récente (Beaulieu et al., 2010) a mis en évidence qu’une 
augmentation de la concentration en CO2 atmosphérique de 280 ppmv à 1120 ppmv entraînait  
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une augmentation de l’altération chimique des silicates (roches granitiques et basaltiques) et 
une augmentation moyenne de la consommation en CO2 de 25%.  
Cependant, la réponse de l’altération chimique à travers l’hydrologie et la biosphère 
étant non-linéaire, il reste difficile de déterminer son évolution ainsi que celle de la 
consommation en CO2 des bassins versants sur les prochaines décennies à partir de données 
de terrain.  
Le but de ce travail est donc d’estimer les flux d’altération et de consommation en 
CO2 d’un des plus grands bassins versants au monde situé en milieu arctique: le bassin de la 
Mackenzie (Territoires du Nord-Ouest, Canada), dans un contexte de réchauffement 
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CHAPITRE V-2 : RESUME EN FRANCAIS DE L’ARTICLE :  « 
IMPACT OF WARMING CLIMATE ON CHEMICAL 
WEATHERING IN ARCTIC ENVIRONMENTS» 
 
 
Le modèle B-WITCH est forçé à l’aide de sorties climatiques provenant d’un modèle à 
circulation générale FOAM et appliqué au bassin de la Mackenzie afin de comprendre et de 
quantifier l’impact de changements d’ordre climatique (température, taux de précipitations, 
teneur en CO2 dans l’atmosphère) sur l’altération des surfaces continentales et en particulier 
sur les zones arctiques.  
Cette étude montre que les silicates et les carbonates sont tous deux sensibles aux 
changements de température, de précipitations et de concentration en CO2 dans l’atmosphère. 
En effet, le flux de silice provenant de la dissolution des silicates augmente de 24%, et le flux 
de magnésium provenant de la dissolution de la dolomite augmente de 18% entre le climat 
actuel et les projections de climat futur.  
L’augmentation des flux d’altération est en partie contrôlée par l’effet de fertilisation 
et au contrôle exercé sur l’ouverture des stomates par le niveau de CO2 dans l’atmosphère. 
Les plantes tendent à fermer partiellement leurs stomates dans le but de réduire leur 
transpiration, menant ainsi à une utilisation plus efficace de l’humidité dans le sol sous de 
fortes concentrations en CO2 dans l’atmosphère. Par conséquent, le drainage vertical 
augmente et l’acidité dans le sol est améliorée par une photosynthèse stimulée. 
L’augmentation de la pression en CO2 dans le sol augmente également grâce à une 
décomposition de la matière organique et de la litière plus importante.  
La réponse des flux d’altération au réchauffement climatique dépend également de la 
lithologie. Les changements du flux d’eau vertical ne semblent pas modifier les taux de 
dissolution des roches granitiques. À l’inverse, les sites localisés sur les shales de la plaine 
intérieure sont fortement sensibles aux changements de drainage. Par conséquent, l’altération 
de la  plaine intérieure, caractérisée par un mélange à la fois de silicates et de carbonates, 
contrôle principalement les flux d’altération chimique du bassin de la Mackenzie. Le bouclier 
canadien et les montagnes Rocheuses moins altérables contribuent faiblement aux variations 
du flux d’ions bicarbonates exporté entre le climat actuel et le climat futur.  
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L’augmentation de l’altération des silicates et des carbonates entraîne une 
augmentation de la consommation en CO2 moyenne du bassin de 53% quand le CO2 passe de 
355 à 560 ppmv. Cette augmentation  peut être reliée pour 27% à l’altération des silicates et 
pour 73% à l’altération des carbonates.  
Cependant, le taux de consommation en CO2 du bassin est toujours plus faible que le 
flux de carbone libéré vers l’atmosphère à l’échelle des temps géologiques. En effet, les 
processus d’altération chimique consomment environ 1.4 1011 mol CO2/an, représentant 34% 
du flux d’ions bicarbonates produit par les réactions d’altération et exporté à l’océan. Le 
bassin de la Mackenzie pourrait libérer environ 0.4 1011 mol CO2/an vers l’atmosphère après 
la précipitation des carbonates dans le fond océanique. Ce dégazage de carbone plus faible 
que celui estimé pour le climat actuel (0.6 1011 molCO2/an) implique que le bassin deviendrait 
une source de carbone moins importante à l’échelle des temps géologiques dans un contexte 
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CHAPITRE V-3 : IMPACT OF WARMING CLIMATE ON 
CHEMICAL WEATHERING IN ARCTIC ENVIRONMENTS 
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According to future anthropogenic emission scenarios, the CO2 concentration in the 
atmosphere may double before the end of 21st century (IPCC, 2007). This increase in the 
atmospheric CO2 level will result in a global warming up to 6.4°C in the worse case1. The 
global warming will promote changes in the hydrologic cycle through redistributions of the 
rainfall pattern and the vegetal cover (IPCC, 2007; Labat et al., 2004). All these changes will 
impact the chemical weathering of the continental rocks. Considered for long as an inert CO2 
consumption flux at the century timescale, recent works have demonstrated its high sensitivity 
to the ongoing climate and land use changes (Raymond et al., 2008; Gislason et al., 2009). For 
the first time, we use a process-based model describing the chemical weathering of the 
continental surfaces forced by a an atmospheric general circulation model and a global 
dynamic vegetation model (Roelandt et al., 2010; Beaulieu et al., 2011) to evaluate the impact 
of a CO2 doubling on the chemical weathering fluxes. We show that the CO2 consumption 
flux related to weathering processes increases by more than 50% for an atmospheric CO2 
doubling for one of the most important arctic watershed: the Mackenzie basin. This study 
stresses the potential role of weathering in damping down the atmospheric CO2 increase. 
 
 
The chemical weathering of the continents transfers about 0.3 Gt C/yr from the atmosphere to 
the ocean in the form of bicarbonate ions (Gaillardet et al., 1999). This flux close to the net 
uptake of CO2 by the vegetation and soils in preindustrial conditions (0.4 Gt C/yr ; IPCC, 
2007).  Chemical weathering is a complex process which depends on many forcing functions, 
including climate (Gaillardet et al., 1999; Dessert et al., 2003), the mineralogy of the 
outcropping rocks and sediments (Amiotte-Suchet et al., 2003; Dessert et al., 2001), physical 
erosion Gaillardet et al., 1999; West et al., 2005), the presence of carbonate phase (Goddéris  
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et al., 2010), the rainfall pH (Oliva et al., 2003), the temperature of the soil solutions (White 
and Blum, 1995) and the vegetal cover (Roelandt et al., 2010; Moulton et al., 2000), all these 
factors being often tightly intertwined.  
 
 Previous studies have reported that the high-latitude ecosystems are sensitive to 
warming climate, through perturbations in the net primary production (Nemani et al., 2003; 
Zhao and Running, 2010) and the heterotrophic soil respiration (Piao et al., 2008). These 
perturbations will modify the soil acidity (organic acid release and below ground CO2 
accumulation linked to the bioproductivity) and impact on the chemical weathering rate. 
Temperature rise should also promote silicate mineral dissolution, but should conversely 
inhibit carbonate dissolution. In addition, vegetation productivity changes together with 
modifications in rainfall pattern should impact on weathering processes through perturbations 
of the below ground hydrologic behavior (Beaulieu et al., 2010). Facing this complexity, we 
have to acknowledge that the response of chemical weathering, and hence of the chemical 
composition of the continental waters, to the ongoing climate change is not known. 
In the present modeling study we quantify the response of the continental weathering 
and associated CO2 consumption to a doubling in atmospheric CO2 for an area highly 
sensitive to climate change, the Mackenzie watershed. We use a numerical model, B-WITCH 
(Roelandt et al., 2010; Beaulieu et al., 2011), which couples a dynamic global vegetation 
model (Sitch et al., 2003), LPJ, to a continental surface weathering model, WITCH (Goddéris 
et al., 2006). The simulation setup aims at comparing two steady-state weathering regime: one 
at 355 ppmv (Ref simulation) and one at 560 ppmv of CO2 (2X simulation) established from 
simulations of a global climate model FOAM (Donnadieu et al., 2006; Donnadieu et al., 2009; 
see Methods).  
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The Mackenzie basin is one of the most important arctic watershed in terms of water 
flux and of chemical input to the ocean, and is characterized by three physiographic regions : 
the Canadian Shield, the Interior Platform and  the Rocky Mountains. The granitic rocks 
mainly outcropping in the Rockies, a carbonate platform in the central part and the 
carbonaceous shales of the interior plain represent the major lithological types 
(Supplementary fig. S1). Moreover, a specificity of the weathering processes at play in the 
Mackenzie watershed is the release of sulfuric acid through the oxidation of sedimentary 
pyrite in carbonaceous shales located in the interior platform (Calmels et al., 2007). The 
produced sulfuric acid increases the soil acidity and promotes the chemical weathering. A 
precise calibration of the B-WITCH model accounts for this additional acidity flux, so that the 
model reproduces the observed weathering flux (main cation discharge to the ocean) under 
355 ppmv of CO2 (Beaulieu et al., 2011). In the 2X simulation, the sulfuric acid flux released 
by pyrite oxidation is firstly unchanged with respect to the ref simulation. 
 The climate changes between the two simulations result in an increase in mean annual 
air temperature between 1.4°C and 3°C over the Mackenzie watershed, and an increase in 
mean annual precipitation by about 7% (from 317 to 338.7 mm/yr). The predicted climate 
change (2X simulation) impacts on the distribution of biome calculated by the LPJ model. 
The boreal evergreen forest PFT, which dominates in the South area of the watershed in the 
ref simulation, is replaced by the boreal summergreen PFT (persistent forest). This vegetation 
redistribution is consistent with previous studies (Bonan, 2008). The temperate herbaceous 
located to the Northeast and Northwest are replaced by the summergreen forest PFT. The 
mean respiration of the vegetal cover increases by about 22% and the mean primary 
productivity increases from 456 to 473 gC/m2/yr, or 4%. 
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 The surficial runoff and the deep drainage estimated from the vegetal cover 
establishment show the same trend between the ref and 2X simulations. The CO2 rise and 
coeval warming promotes an important increase of the water fluxes through the soil column in 
the Southeast part of watershed, and a decrease of these fluxes in the North and East areas. 
The annual surficial runoff and drainage averaged over the watershed increase by 5% and 
11%, respectively.  
 The calculated mean bicarbonate ion flux carried by the Mackenzie river to the ocean 
increases by 18% (from 3.90 1011 mol/yr to 4.63 1011 mol/yr, fig. V.1) when atmospheric CO2 
is doubled. The corresponding CO2 consumption by weathering reactions rises from 0.92 1011 
mol/yr to 1.40 1011 mol/yr over the watershed, representing an increase of about 53% (fig. 
V.1).  
 
Figure V.1 : Weathering carbon budget of the Mackenzie watershed in 1011 mol/yr: ‘today climate (at 355 
ppmv)’ fluxes in black line and ‘future climate (at 560 ppmv)’ fluxes in dotted line. 
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 The CO2 consumption rate and bicarbonate ion flux enhancements are related partly to 
the temperature and rainfall rises, and partly to the CO2 impact on the vegetation (fig. V.2). 
This latter impact includes the plant productivity (and hence soil respiration) promoted by the 
fertilization effect. Furthermore, plants tend to close their stomata in order to reduce their 
transpiration, leading to a more efficient use of soil moisture under high CO2 concentrations 
(Leipprand and Gerten, 2006). As a consequence, both the vertical drainage of the soil and the 
soil acidity are enhanced.  
To discriminate between both effects, we performed a sensitivity test prescribing a climate 
corresponding to a CO2 doubling, but keeping the CO2 level at 355 ppmv. The CO2 
consumption by weathering reactions rises from 0.92 1011 mol/yr to 1.10 1011 mol/yr. We thus 
conclude that 40 % of the integrated increase is due to the climatic change, the remaining 




Figure V.2: Spatial distribution of bicarbonate ions flux difference carried by the deep drainage and the 
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 In order to better understand the role played by the lithology on the CO2 consumption 
increase linked to the climate change, we discriminate between the bicarbonate flux produced 
by silicate and by carbonate weathering. In the ref simulation, the bicarbonate ion flux 
produced by weathering processes is dominated by the carbonate mineral dissolution (73 %).  
 
 Nevertheless, the silicate pole shows a complex behaviour and is the most sensitive to 
the climatic change. Indeed, the mean bicarbonate export fluxes produced by silicate and 
carbonate dissolution increase by 40 % and 18 % from 355 ppmv to 2X CO2, respectively. 
The silica flux release by the weathering reactions allows to further constrain the response of 
the silicate pole. The calculated annual silica flux released by the dissolution of silicate 
minerals in the Mackenzie watershed increases from 369.4 (ref simulation) to 459.2 mol/ha/yr 
(2X simulation). The silica flux almost doubles in the Southern part of the watershed, while it 
decreases at some places in the North West. 
  
 This spatial distribution (fig. V.3) of the silica flux change is largely controlled by the 
evolution of the vertical drainage (fig. V.4). Where drainage increases with CO2, silica release 
by mineral dissolution increases too, showing that the first order control parameter for silicate 
dissolution is hydrology. 
 
 





Figure V.3: Spatial distribution of the silica flux difference between the today (ref) and future (2X) climate 
simulations (in %). The white area in the center part of the watershed corresponds to the carbonate 






Figure V.4: increase in the silica flux (%) calculated by the B-WITCH model as a function of the increase in 
water flow (drainage + surficial runoff) (%) between the today climate and for a climate corresponding to 
a CO2 doubling. 
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 The carbonate mineral dissolution dominates the chemical weathering flux of the 
watershed, representing 73% of the bicarbonate ions flux produced by weathering processes 
in the ref simulation, and 66% in the 2X simulation. Carbonates occur in the watershed either 
as trace dolomite and calcite into the carbonaceous shales of the Interior Platform, or as 
calcite on the carbonate platform exposed in the center part of the watershed. The climate 
change from 280 to 560 ppmv enhances the chemical weathering of the dolomite minerals (18 
% increase in their dissolution rate), but the annual calcium flux from calcite dissolution 
averaged over the whole catchment remains unchanged at 370 mol/ha/yr. The response of 
calcite weathering to climate change is spatially heterogeneous, with a decrease of the mean 
calcium flux released by dissolution on carbonaceous shale lithology offset by an increase in 
the Southern section of the carbonate platform. Overall, the carbonate mineral response to 
climate change is responsible for 73 % of the increase in the CO2 consumption rate by 
weathering, when CO2 rises from 355 to 560 ppmv. 
 The chemical weathering appears thus to be strongly sensitive to the ongoing climate 
change. A large continental watershed, such as the Mackenzie river, may increase its CO2 
consumption rate by weathering by more than 50% before the end of the century. This 
modeling result extends to large continental surfaces the behavior previously measured for 
small catchments located in the arctic area4. Our results stress the key role potentially played 
by weathering processes in Arctic regions in the global carbon cycle evolution over the next 
century. Furthermore, the weathering response to climate change is controlled by the chemical 
weathering of the interior plain, where the mineralogical composition is complex and 
characterized by a mix between silicate and carbonate minerals. This emphasizes the need for 
a process-based modeling of the weathering response to the anthropogenic forcing, at least for 
two reasons. First this work demonstrates that the complex behaviour of the CO2 sink through  
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weathering in a global warming context cannot be simulated by simple parametric laws 
linking weathering rates to runoff and temperature (Amiotte-Suchet et al., 2003; Dessert et al., 
2001; West et al., 2005; Oliva et al., 2003). Second, process-based modelling of the 
weathering dynamics should be undertaken at the global scale to constrain the response of this 
CO2 sink over the next centuries. This sink has been neglected up to now in the global 























B-WITCH is able to simulate coevally the terrestrial vegetation dynamics, the water 
exchanges between land and atmosphere, the dissolution/precipitation rates of mineral phases 
and the chemical composition of the soil solution and flowing waters (surficial runoff and 
deep drainage; Roelandt et al., 2010; Goddéris et al., 2009). More specifically, LPJ calculates 
the below ground hydrology, including water flux and water volumetric content which are 
injected into WITCH. The below ground CO2 levels are estimated from the heterotrophic and 
autotrophic respiration28 using the Van Bavel formalism (1952). The weathering profile is 
divided into three layers : one superficial layer (from 0 to 0.5 m depth), one medium layer 
(from 0.5 to 1.5 m depth) and one saprolithic layer (from 1.5 to 2 m depth), which is assumed 
rather thin given the boreal conditions and the presence of permafrost. 
The simulation setup aims at comparing two steady-state regime : one at 355 ppmv (Ref 
simulation) and one at 560 ppmv of CO2 (2X simulation). For the ref simulation, we 
repeatedly use the 1982-2002 of the CRU-TS 2.1 spatial climate data set (Mitchell and Jones, 
2005; spatial resolution of 0.5° x 0.5° latitude-longitude) as a forcing function of B-WITCH 
until an interannual steady-state is reached (constant vegetation cover and continental water 
chemistry. In the 2X simulation, the B-WITCH model is forced by climate data (temperature, 
rainfall and cloud cover) derived from a run of the FOAM general circulation model 
(Donnadieu et al., 2006; Donnadieu et al., 2009), and interpolated from an initial spatial 
resolution of 4.5° x 7.5° latitude-longitude to 0.5° x 0.5° latitude-longitude. As in previous 
studies (François et al., 1998), we define the anomalies of monthly mean temperature, 
precipitation and cloud cover between a climate simulated at 355 and 560 ppmv. These 
anomalies correspond to an absolute correction for temperature and to a relative correction for 
precipitation and cloud cover to avoid negative values for these last two data. The absolute  
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pres( )  
where aFOAM is the calculated monthly variable by FOAM at 560 ppmv CO2 pressure, apres is 
the calculated variable by FOAM at 355 ppmv, while  aCRU-ST is the monthly mean variable 
from CRU-TS 2.1 spatial climate data set, over the last twenty years of 1901-2002 period. 
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L’oxydation de la pyrite localisée dans les shales de la plateforme intérieure du bassin 
produit de l’acide sulfurique et représente donc une source significative de protons participant 
aux réactions d’altération. Afin de prendre en compte cette production d’acide sulfurique dans 
les processus d’altération, le modèle B-WITCH a été modifié en ajoutant une source d’ions 
sulfates à chaque pixel du bassin localisé sur des shales. Le modèle est donc calibré de façon à 
ce que le flux d’ions sulfates produit sur chaque sous-bassin corresponde au flux mesuré dans 
les principaux affluents. Ces flux sont estimés à partir du drainage et du ruissellement calculés 
par le modèle LPJ sur chaque pixel pour le climat actuel. 
Les flux d’acide sulfurique produits par l’oxydation de la pyrite étant difficiles à 
établir dans un contexte de réchauffement climatique, les flux d’ions sulfates produits sur les 
sous-bassins dans la simulation 2X sont considérés comme étant identiques à ceux produits et 
établis pour le climat actuel.  
 
Cependant, un test est effectué dans lequel le flux d’acide sulfurique est calculé à 
partir des flux d’eau (drainage et ruissellement) estimés pour le climat futur sous une 
concentration en CO2 de 560 ppmv (test appelé simulation pyr). Ce test permet d’explorer la 
réponse de l’altération chimique à un changement potentiel du flux d’acide sulfurique produit 
par l’oxydation de la pyrite.  
L’augmentation du drainage entraîne une augmentation du flux moyen d’ions sulfates 
produit de 4% sur le bassin entre la simulation 2X et la simulation pyr. Un des changements 
résultant de cette augmentation est une faible augmentation des flux de calcium et de 
magnésium provenant de l’altération des minéraux carbonatés (1% d’augmentation). Cette 
amélioration du taux de dissolution des carbonates entraîne une légère diminution du flux 
moyen de consommation en CO2 du bassin de 9%.  
Le flux de silice produit par l’altération chimique des silicates et exporté vers l’océan 
reste inchangé entre les deux simulations (égal à 459,2 mol/ha/an). Comme précédemment vu 
dans le chapitre IV, ce résultat confirme que les minéraux silicatés sont moins sensibles que 
les carbonates à la production d’acide sulfurique.  
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Additional sensitivity test 
The thickness of the deep horizon (saprolitic layer) has been fixed at 0.5 m in both ref and 2X 
simulations. This rather thin value has been chosen to account for the permafrost which 
prevails under most of the watershed, freezing the bottom of the weathering profiles. A 
sensitivity test to the increase of the deepest layer thickness has been performed to account for 
a potential melting of the permafrost under a warmer climate. All other parameters are 
assumed to be constant as in the 2X simulation, and since the vegetation dynamic is only 
dependent on the hydrology of the two upper layers in LPJ, the vegetal cover remains 
unchanged. Results of this sensitivity simulation where the deeper layer thickness is fixed to 1 
m at two times CO2 are compared with those of the 2X simulation (0.5 m). The mean silica 
flux slightly increases by about 4% (from 459.2 to 476.1 mol/ha/yr) at the outlet of watershed, 
caused by an increase in the residence time of the water in contact with secondary minerals 
(Ca- and Mg- Montmorillonites, kaolinite). The dolomite dissolution is promoted (increase by 
36%, or 114.7 mol Mg/ha/yr), whereas the mean calcium flux from calcite mineral decreases 
by 31%. 
The calcite precipitation occurring in some parts of the basin on shales lithology induces this 
decrease, mainly where the pH increases between the two simulations in the deeper layer. 
These variations of chemical weathering fluxes involve an increase of the mean bicarbonate 
ions flux by 0.1 1011 mol/yr and of the CO2 consumption flux by 7% over the whole 
watershed between 2X (0.5m) and 2X (1 m) simulations.  Our results are thus not highly 
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I. CONCLUSIONS GENERALES 
 
 
Il a été possible dans cette étude de discriminer et de quantifier l’impact des différents 
facteurs influençant l’altération chimique afin de mieux prédire le comportement de celle-ci 
dans le futur, et son implication dans le cycle du carbone. En effet, l’altération chimique étant 
un puits de carbone, elle exerce un contrôle sur la teneur en dioxyde de carbone dans 
l’atmosphère et donc sur le climat. 
L’étude concernant l’impact de l’augmentation du CO2 atmosphérique sur l’altération 
chimique des silicates de sites localisés dans le monde, caractérisés par différentes conditions 
climatiques et lithologiques, a permis de mettre en évidence une influence significative de la 
végétation et du cycle hydrologique. En effet, pour une augmentation de la concentration en 
CO2 dans l’atmosphère de 280 à 1120 ppmv, l’évapotranspiration a diminué jusqu’à 22%, 
diminution causée principalement par une fermeture partielle des stomates. Cette diminution a 
entraîné l’augmentation du flux d’eau dans la colonne de sol (une diminution jusqu’à 20%). 
D’autre part, cette étude a mis en évidence une forte sensibilité de l’altération des silicates à 
l’augmentation de la teneur en CO2, à travers une augmentation du taux de consommation en 
CO2 variant de 2,5% à 5% pour 100 ppmv d’augmentation du CO2 atmosphérique selon le 
site. Cette augmentation du flux de consommation en CO2 a été causée à la fois par la 
diminution de l’évapotranspiration et donc l’augmentation du drainage, mais aussi par 
l’augmentation de l’acidité dans le sol contrôlée par l’effet de fertilisation. La réponse de 
l’altération chimique vis-à-vis de la consommation en CO2 confirme l’existence d’une rétro-
action négative déjà identifiable dans la littérature qui tendrait à stabiliser le climat de la Terre 
à l’échelle séculaire.  
 
Un deuxième facteur à également prendre en compte est la présence d’acides autres 
que le dioxyde de carbone dans le sol tel que l’acide sulfurique qui influence en particulier les 
taux de dissolution des minéraux. Cette étude a été abordée à travers l’exemple de l’impact de 
l’acide sulfurique produit par l’oxydation de la pyrite sur les flux d’altération et de 
consommation en CO2 du bassin de la Mackenzie. Ce travail a permis d’identifier les 
minéraux contrôlant les flux d’altération mais aussi de quantifier l’influence de la pyrite sur 
ces flux. Les flux de silice sont principalement contrôlés par la dissolution d’argiles  
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(montmorillonites) et la précipitation d’illite et de kaolinite. Les flux de calcium et de 
magnésium sont eux contrôlés par la dissolution de la calcite, de la dolomite et des 
montmorillonites.  
La consommation en CO2 résultant de cette altération représente 27% du flux d’ions 
bicarbonates total produit par l’altération du bassin. Cette valeur étant inférieure à 50%, le 
bassin Mackenzie agit donc comme une source de carbone à l’échelle des temps géologiques.  
Par ailleurs, l’altération et par conséquent la consommation en CO2 du bassin de la 
Mackenzie apparaissent comme très sensibles aux flux d’ions sulfates produits par 
l’oxydation de la pyrite. En effet, lorsque les flux d’ions sulfates sont supprimés, le carbone 
atmosphérique représente alors 80% du flux d’ions bicarbonates total dissous et la 
consommation en CO2 moyenne du bassin est multipliée par 2,3. Ainsi, la production d’acide 
sulfurique par l’oxydation de la pyrite doit donc être prise en compte dans tout processus de 
modélisation afin de ne pas surestimer le taux de consommation en CO2 lié à l’altération, 
particulièrement en présence de roches sources d’acides sulfurique.   
Parmi les plus grands bassins versants du monde situés en zone boréale, les bassins de 
la Lena et de l’Ob sont constitués d’un pourcentage important de shales (38,7% et 71,9% 
respectivement ; Amiotte-Suchet et al., 2003). Des résultats proches de ceux établis sur le 
bassin de la Mackenzie pourraient être retrouvées sur ces bassins sibériens, dans le cas où la 
quantité de carbonates et de pyrite localisés dans les shales serait similaire à celle du bassin de 
la Mackenzie.  
 
L’étude de l’altération chimique et du flux de consommation en CO2 du bassin de la 
Mackenzie en contexte de réchauffement climatique nous a permis de vérifier que les silicates 
et les carbonates étaient tous deux sensibles aux changements de température, de 
précipitations et de concentration en CO2 dans l’atmosphère à l’échelle séculaire. En effet, le 
flux de silice provenant de la dissolution des silicates augmente de 24%, et le flux de 
magnésium provenant de la dissolution de la dolomite augmente de 18% entre le climat actuel 
et les projections de climat futur. Ces augmentations entraînent une forte augmentation de la 
consommation en CO2 moyenne du bassin de 53%, augmentation contrôlée principalement 
par la réactivité des carbonates. Cette augmentation d’altération peut être reliée pour 20% à 
l’altération des silicates et pour 80% à l’altération des carbonates. 
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De plus, les processus d’altération du bassin de la Mackenzie consomment environ 1,4 
1011 mol CO2/an, représentant 34% du flux d’ions bicarbonates total produit par les réactions 
d’altération et exporté à l’océan. À l’échelle des temps géologiques, ces ions bicarbonates 
formeront des carbonates dans l’océan, entraînant ainsi un dégazage de carbone vers 
l’atmosphère. Cette libération de carbone pourrait représenter un flux d’environ 0,4 1011 mol 
CO2/an. Par ailleurs, ce flux de carbone dégazé plus faible que celui estimé pour le climat 
actuel (0,6 1011 mol CO2/an), implique que le bassin deviendrait une source de carbone moins 
importante à l’échelle des temps géologiques dans un contexte de réchauffement climatique. 
 
La sensibilité de l’altération chimique au réchauffement climatique apparaît 
principalement à travers la forte réactivité des carbonates, les silicates réagissant beaucoup 
plus faiblement. Les carbonates apparaissent donc comme les minéraux à considérer en 
premier lieu pour toute étude d’altération chimique de bassins versants en contexte de 
changements climatiques d’origine anthropique. 
L’altération des carbonates est intensifiée par l’augmentation du flux d’eau circulant 
dans le sol, et ce malgré une plus grande stabilité des carbonates due à des températures plus 
chaudes. La réponse des carbonates au réchauffement climatique est donc dépendante des 






















 À l’issue de cette étude, plusieurs voies d’amélioration peuvent être envisagées en 
termes de complexification et d’exportation du modèle.  
 
1. Complexifier le modèle  
Les bassins arctiques dont le bassin de la Mackenzie sont des bassins constitués d’un 
permafrost continu ou discontinu, et sont soumis aux phénomènes de gel/dégel. Dans cette 
étude, les flux d’altération étaient correctement reproduits pas le modèle à pas de temps 
annuel.  
Il serait intéressant d’explorer les flux d’altération à une échelle de temps mensuelle 
afin de mieux prendre en compte les effets de la saisonnalité et les effets de non-linéarité vis-
à-vis des paramètres environnementaux (température, ruissellement) sur l’altération. 
Cependant, pour des études d’altération à un pas de temps mensuel, il serait judicieux de 
prendre en compte l’effet du permafrost dans la modélisation de l’altération chimique. Les 
régimes hydrologiques des milieux boréaux dépendent principalement de ce permafrost. Le 
débit maximal se situe au printemps et le débit minimal est atteint en hiver (Van der Linden 
and Woo, 2003 ; Woo and Thorne, 2003 ; Thorne and Woo, 2006). Par exemple, le débit de la 
rivière Liard (à Fort Simpson), un des principaux affluents du Mackenzie, peut varier d’une 
valeur inférieure à 1000 m3/s en hiver à environ 14000 m3/s au printemps (Thorne and Woo, 
2006).  
Les sols de type permafrost peuvent également contenir une quantité non négligeable de 
carbone organique (Schlesinger, 1997). En effet, le carbone contenu dans les sols en régions 
boréales et arctiques peut représenter entre 20% et 60% du stock global de carbone et peut 
être 1 à 2 ordres de grandeur plus élevé que le carbone émis par les combustibles fossiles et 
par la déforestation (Hobbie et al., 2000). Dans un contexte de réchauffement climatique, le 
carbone actuellement stocké dans ces sols gelés pourrait être libéré dans l’atmosphère et 
pourrait contribuer au forçage radiatif du climat de la Terre (Goulden et al., 1998 ; Schulze 
and Freibauer, 2005 ; Khvorostyanov et al., 2008). Il existe à présent une nouvelle version de 
LPJ dans laquelle la distribution du permafrost, l’épaisseur de sol dégelé et les processus de 
gel/dégel en dehors de la zone à permafrost sont considérés (Figure pers.1, Beer et al., 2007).  
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Cette nouvelle version pourrait être couplée au modèle WITCH, d’une manière identique à la 
version utilisée dans cette étude, permettant ainsi l’exploration de l’impact du carbone stocké 
et libéré par le réchauffement climatique sur l’altération des minéraux.    
 
 
Figure pers.1 : Comparaison entre les débits mensuels moyens pour la période de 1936-1984 sur le bassin 
Ienissei et le bassin Lena en Sibérie Observés (Vörösmarty et al., 1996) et calculés à partir du modèle LPJ 




Par ailleurs, l’érosion physique joue un rôle majeur dans les processus d’altération des 
surfaces continentales, en particulier sur le bassin de la Mackenzie. En effet, cette érosion 
contrôle le flux d’acide sulfurique produit par l’oxydation de la pyrite. Comme précédemment 
vu dans le chapitre V, il est difficile de prescrire un flux d’acide sulfurique en contexte de 
réchauffement climatique. L’utilisation d’un modèle d’érosion des surfaces comme le modèle 
CIDRE (Carretier et al., 2009, Pepin et al., 2010 ; Delannoy et al., 2011) permettrait d’établir 
le taux d’érosion physique du bassin dans le futur. À partir de ce taux d’érosion calculé, la 
relation établie par Calmels et al. (2007) permettrait d’estimer le flux d’acide sulfurique 
produit par l’oxydation de la pyrite en contexte de réchauffement climatique.  
 
Jusqu’à présent, le modèle d’altération chimique WITCH est forcé à partir des sorties 
du modèle LPJ moyennées sur les 20 dernières années de la période de 1901-2002. Ce qui 
signifie que les flux d’altération calculés sont établis pour une année. La mise en place d’un 
couplage en dynamique entre ces deux modèles permettrait d’explorer l’évolution des flux 
d’altération dans le temps, en réponse dynamique au changement climatique. En effet, il est  
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possible de forcer le modèle WITCH à partir des sorties annuelles de LPJ, et donc de calculer 
les flux d’altération pour chaque année de la période de 1901-2002. L’aboutissement de ce 
couplage en dynamique permettrait non seulement d’établir l’évolution de l’altération 
chimique sur le dernier siècle, mais aussi son évolution dans le futur, alors que jusqu’à présent 
nous n’avons étudié que des états d’équilibre. 
 
2. Exporter le modèle 
Le modèle B-WITCH est capable de reproduire les flux d’éléments exportés par des 
bassins versants, comme le bassin de la Mackenzie et le bassin de l’Orénoque, et permet de 
calculer un taux de consommation en CO2 lié à l’altération chimique. Il serait particulièrement 
intéressant de modéliser à l’aide de B-WITCH les flux d’altération des plus grands bassins 
versants du monde afin d’obtenir une estimation de la consommation en CO2 à l’échelle 
globale. 
 
Comme précédemment vu dans le chapitre V, les minéraux carbonatés apparaissent 
plus sensibles au réchauffement climatique que les minéraux silicatés. Il apparaît donc 
nécessaire de modéliser la réponse de l’altération des carbonates aux forçages climatiques à 
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The chemical weathering of continental surfaces represents the one of carbon sinks at the Earth’s 
surface which regulates the climate through feedback mechanism. The weathering intensity is 
controled by climate but also by lithology, vegetal cover, hydrology and presence of smectites and 
acids in soils.  
In this work, a study at global scale on grid cells highlighted that a CO2 concentration increase in 
the atmosphere would involve a decrease of evaportanspiration due to stomatal progressive closure, 
and a rise of soil acidity related to enhanced biospheric productivity. These changes would promote 
the silicates chemical weathering and as a result, would lead to CO2  consumption increase by 3% for 
100 ppmv of CO2 concentration rise in the atmosphere.  
Then, the study on the one of  the most important catchments located in arctic environment, the 
Mackenzie basin (Canada), showed the high sensitivity of chemical weathering to sulfuric acid 
production. Indeed, the Mackenzie mean CO2 consumption has decreased by 56%, taking account the 
pyrite presence in the catchment.  
In addition, the mean CO2 consumption of this basin could rise by 53% between today climate 
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L’altération chimique des surfaces continentales constitue un des puits de carbone à la surface 
de la Terre qui régule le climat grâce à des mécanismes de rétroactions. L’intensité de l’altération est 
contrôlée par le climat mais aussi par la lithologie, le couvert végétal, l’hydrologie et la présence 
d’argiles et d’acides dans les sols.  
Dans ce travail, une étude à l’échelle globale sur des sites a mis en évidence qu’une 
augmentation de la concentration en CO2 dans l’atmosphère entraînerait une diminution de 
l’évapotranspiration grâce à une fermeture partielle des stomates, et une augmentation de l’acidité 
dans les sols liée à l’accroissement de la productivité des végétaux. Ces changements favoriseraient 
l’altération chimique des silicates et par conséquent, mèneraient à une augmentation de la 
consommation en CO2 de 3% par 100 ppmv d’augmentation de la teneur en CO2 dans l’atmosphère.  
Ensuite, l’étude d’un des plus grands bassins versants situé en milieu arctique, le bassin de la 
Mackenzie (Canada) a permis de mettre en évidence la forte sensibilité de l’altération chimique à la 
production d’acide sulfurique. En effet, la prise en compte de la présence de pyrite (minéral sulfuré) 
sur le bassin conduit à une diminution de la consommation en CO2 moyenne de 56%.  
Par ailleurs, la consommation en CO2 moyenne de ce bassin pourrait augmenter de 53% entre le 
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